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Abstract 
The present thesis was part of research project "3D-Model of the deep geothermal potentials of Hes-
se". Within the scope of this project the deep geothermal potential of the Federal State of Hesse was 
assessed in a quantitative analysis. The quantification of the heat stored under ground and the analy-
sis of the deep geothermal potential was done for different geothermal systems. These are open 
systems as hydrothermal and petrothermal systems as well as fault zones and closed systems as 
deep borehole heat exchangers. 
For the assessment of the deep geothermal potential, knowledge of the geological structure and the 
geothermal properties of the potential reservoir rocks are indispensable. Therefore, a 3D model of 
the deep geothermal potential of the Federal State of Hesse (Germany) has been developed. 
The modeling was conducted using the software GOCAD. More than 4,150 well data from the Hessi-
an well database, hosted by the Geological Survey of Hesse (HLUG), as well as from the Hydrocarbon 
Well Database of the German Geological Surveys, hosted by the Geological Survey of Lower Saxony 
(LBEG), were used. Furthermore, all geological cross-sections from geological maps and from other 
literature were taken into account. Additional data such as contour maps, palaeogeographic maps 
and existing structural models were used. In order to provide uncertainty information to third party 
users, it was integrated into the model itself. Stratigraphic Grids were created from the structural 
model to attribute them with thermophysical and hydraulic rock properties and create the geo-
thermal model.  
For the assessment of deep geothermal potentials, the reservoir temperature is the key parameter. 
Therefore, the temperature distribution in the subsurface was modeled to a depth of 6 km below 
ground using actual data measured in deep wells in the region of the northern Upper Rhine Graben. 
In the rest of Hessen variable geothermal gradients based on actual temperature logs and depending 
on the depth of the Moho were used for modeling. This model allows the prognosis of the temp-
erature in the subsurface with an accuracy of ±5 K ± 5 K/km depth. 
To allow predictions of the geothermal properties, a data set of outcrop analogue studies, borehole 
data and core investigations as well as hydraulic test data has been compiled for all relevant for-
mations. Systematic measurements of thermophysical and hydraulic rock properties such as thermal 
conductivity, thermal diffusivity, heat capacity, density, porosity and permeability of relevant geo-
logic formations have been combined with in situ temperature measurements, hydrothermal 
upwelling zones, characteristics of geological faults and were added to the 3D geological structural 
model. Since both the hydraulic and thermophysical properties strongly depend on the in situ condi-
tions of the reservoir, the lab and field data need to be adapted considering the temperature and 
pressure within the reservoir. Therefore, the outcrop analogue data was compared with in situ data 
from old hydrocarbon exploration wells within the Upper Rhine Graben and from deep wells in adja-
cent regions to develop empiric functions for the depth and temperature dependence of the hydrau-
lic properties. For the thermophysical properties established functions from crustal scale thermal 
models were used. 
To analyze the deep geothermal potentials the various rock and reservoir properties were assessed 
using a multiple criteria approach incorporating their relevance for the different geothermal systems. 
Depending on the chosen parameters, the model is highly capable to evaluate geopotentials. The 
presented method for geopotential evaluation is based on the Analytic Hierarchy Process (AHP), 
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which is a very common Multiple Criteria Decision Support System. The method can be used to iden-
tify and visualize different geopotentials cell based using many different parameters determining 
each potential. Therefore, threshold values for each parameter were defined specifying whether the 
potential is very high, high, medium, low or very low. This method was tested for the one-
dimensional case (virtual drilling) and the two-dimensional case (geological-geothermical cross-
sections) before being applied to the geothermal 3D model. 
The resulting geothermal model, which incorporates the quantification and the analysis of the deep 
geothermal potentials, is an important tool, which can be used at an early stage of the planning 
phase for the design of geothermal power plants. Furthermore, it allows quantification of the deep 
geothermal potential and is intended to be an instrument for public information. 
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Zusammenfassung 
Die vorliegende Arbeit wurde im Rahmen des Forschungsprojektes „3D-Modell der geothermischen 
Tiefenpotenziale von Hessen“ erstellt. Ziel dieses Projektes war die Untersuchung und Quantifi-
zierung des tiefengeothermischen Potenzials von ganz Hessen. Dabei entstand das erste digitale geo-
logische Strukturmodell und tiefengeothermische Modell eines kompletten Bundeslandes. 
Die Quantifizierung der im Untergrund gespeicherten Wärme und die Bestimmung des Potenzials 
basieren auf einem geologisch-geothermischen 3D-Modell und erfolgte für verschiedene tiefen-
geothermische Nutzungssysteme. Im Sinne eines Multikriterienansatzes wurden die für die Tiefe 
Geothermie als relevant eingestuften thermophysikalischen und hydraulischen sowie geologische 
Eigenschaften entsprechend einer nutzungsartabhängigen Wichtung zur Potenzialausweisung be-
rücksichtigt. Als Grundlage dazu dienen für jede Eigenschaft definierte Grenzwerte. Diese legen fest, 
ob für den vorliegenden Wertebereich ein sehr hohes, hohes, mittleres, geringes oder sehr geringes 
Potenzial vorliegt. Aus dem attributierten geologischen 3D-Modell können auf infrage kommende 
Zielhorizonte und Standorte alle relevanten Eigenschaften abgefragt und zur Berechnung des lokalen 
geothermischen Potenzials herangezogen werden. Abschließend können in einem weiteren Schritt 
die lokalen Ergebnisse für jede potenziell geeignete Formation und Nutzungsart in die Fläche inter-
poliert und in Karten oder Schnitten dargestellt werden. 
Als Basis für die standortabhängige Beurteilung des tiefengeothermischen Potenzials sind Kenntnisse 
der geothermischen Kennwerte der potenziellen Reservoirgesteine erforderlich. Hierbei sind neben 
den hydraulischen besonders die thermischen Eigenschaften von Bedeutung. Datengrundlage sind in 
Aufschlussanalogstudien ermittelte thermophysikalische, hydraulische sowie felsmechanische Labor-
kennwerte von Gesteinseinheiten, die andernorts in Hessen in Tiefen vorkommen, die für die Nut-
zung der Tiefen Geothermie grundsätzlich ausreichend sind. Da für Hessen keine ausreichende 
Anzahl an gekernten Tiefbohrungen (größer 1.000 m) vorliegt, an deren Kernproben die benötigten 
Gesteinseigenschaften bestimmt werden könnten, sind Messungen an einer ausreichend hohen An-
zahl von Gesteinsproben aus Aufschlüssen und flacheren Kernbohrungen eine ideale Möglichkeit, 
eine solide geothermische Datenbasis aufzubauen.  
Da sowohl die hydraulischen als auch die thermophysikalischen Gesteinseigenschaften von den 
in situ Bedingungen der Reservoirgesteine abhängig sind, müssen die im Labor oder durch Aus-
wertung von Felddaten ermittelten Kennwerte unter Berücksichtigung der Druck-, Temperatur und 
Tiefenabhängigkeit korrigiert werden. Hierzu dienen sowohl eigens empirisch ermittelte Korrektur-
algorithmen, als auch solche, die in der Kohlenwasserstoffindustrie seit langem zur Umrechnung der 
Kennwerte auf die in situ Reservoirbedingungen in Gebrauch sind.  
Als Basis des geothermischen Modells wurde ein geologisches Modell mit der Software GOCAD er-
stellt. Dafür wurden mehr als 4.150 Bohrungsdaten aus der Bohrdatenbank des Hessischen Landes-
amts für Umwelt und Geologie (HLUG) sowie der Bohrdatenbank des Kohlenwasserstoffverbundes 
der Staatlichen Geologischen Dienste Deutschlands am Landesamt für Bergbau, Energie und Geologie 
Niedersachsen (LBEG) genutzt. Zusätzlich fanden die geologischen Schnitte der geologischen Karten 
von Hessen Verwendung. Weitere Literaturdaten, wie z. B. Isolinienpläne, paläogeografische Karten 
und Strukturmodelle wurden ebenfalls für die Modellierung genutzt. Um Dritten Informationen zur 
Genauigkeit des 3D-Modells zugänglich zu machen, wurden diese den Flächen direkt als Attribute 
zugewiesen. Anhand des geologischen Strukturmodells wurden „Stratigraphic Grids“ erstellt. Die 
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Zellen dieser 3D-Objekte wurden mit den thermophysikalischen und hydraulischen Gesteins- und 
Gebirgskennwerten attributiert. In Abhängigkeit der verfügbaren Eigenschaften bietet sich das Mo-
dell an, mittels der hier vorgestellten Methode Geopotenziale dreidimensional zu identifizieren und 
zu visualisieren. Die Methode zur Bestimmung der Geopotenziale nutzt den weitverbreiteten 
„Analytic Hierarchy Process“ (AHP) zur Unterstützung von Entscheidungen.  
Für die Beurteilung der geothermischen Tiefenpotenziale von Hessen steht mit den zusammen-
getragenen und durch die statistische Auswertung aufbereiteten thermophysikalischen Gesteins-
kennwerten wie Wärmeleitfähigkeit, Temperaturleitfähigkeit, spezifische Wärmekapazität sowie 
hydraulischer Kennwerte wie Gesteinspermeabilität, Gebirgspermeabilität und Transmissibilität eine 
umfangreiche geothermische Datenbasis zur Verfügung. Diese Datenbasis wird durch Porositäts-
daten, Gesteinsdichten und z. T. felsmechanische Kennwerte ergänzt und bildet gemeinsam mit dem 
dreidimensionalen geologischen Strukturmodell von Hessen und dem Modell der Untergrund-
temperaturverteilung eine umfassende Datensammlung für die Beurteilung der tiefengeothermi-
schen Potenziale Hessens. Zusätzlich sind die geothermischen Gesteinskennwerte der einzelnen Re-
servoireinheiten für weitere Berechnungen oder numerische Modellierungen geothermischer 
Projekte nutzbar und können somit maßgeblich zur Qualitätsverbesserung bei der Projektierung geo-
thermischer Anlagen beitragen. 
Im nördlichen Oberrheingraben kann für das Rotliegend aufgrund der Reservoirtemperatur, der Ge-
steins- und Gebirgspermeabilität, der Wärmeleitfähigkeit und unter Berücksichtigung des zu erwar-
tenden Kluft- und Störungssystems ein mittleres bis hohes Potenzial für die hydrothermale 
Stromerzeugung ausgewiesen werden. Für die unterlagernden Granite, Granodiorite und Gneise des 
kristallinen Grundgebirges ergibt sich aufgrund der hohen Temperaturen von deutlich mehr als 
150 °C und den guten Wärmeleitfähigkeiten ein hohes Potenzial für petrothermale Stromerzeugung. 
Unter Berücksichtigung der starken tektonischen Zerlegung des Untergrundes des nördlichen Ober-
rheingrabens und der daraus resultierenden Klüftung sind sogar höhere Gebirgspermeabilitäten, als 
die im Modell angegebenen zu erwarten  
Weiterhin ergeben sich für die im südlichsten Teil des nördlichen Oberrheingrabens vorkommenden 
Gesteine des Buntsandsteins mittlere bis hohe hydrothermale Potenziale. Zusätzlich liegen auch in 
den Gesteinen der tertiären Grabenfüllung aufgrund der vereinzelt hohen Gebirgspermeabilitäten 
und der regional erhöhten Untergrundtemperatur geringe bis mittlere Potenziale für die hydro-
thermale Heizwärmegewinnung vor. An der Basis des Tertiärs wurden in der Pechelbronn-Formation 
mittlere Potenziale für die hydrothermale Stromerzeugung identifiziert. Somit kann im nördlichen 
Oberrheingraben insbesondere die gemeinsame Erschließung mehrerer übereinanderliegender Re-
servoirgesteine (Tertiär, Buntsandstein, Rotliegend, Grundgebirge) zu einer wirtschaftlich viel-
versprechenden Nutzung der tiefengeothermischen Potenziale führen. 
Für die geschlossenen tiefengeothermischen Systeme ergibt sich im Gebiet des Oberrheingrabens 
und angrenzender Gebiete aufgrund des hohen geothermischen Gradienten und der geringen bis 
hohen Wärmeleitfähigkeiten ein mittleres bis hohes Potenzial.  
Die Regionen nördlich des Oberrheingrabens können hingegen nur mit störungsbezogenen oder pet-
rothermalen Systemen genutzt werden, da alle sedimentären Einheiten, die aufgrund ihrer thermo-
physikalischen und hydraulischen Eigenschaften als hydrothermale Reservoirhorizonte in Frage 
kommen würden, in geringer Tiefenlage anstehen und daher zu niedrige Temperaturen für die tie-
fengeothermische Nutzung aufweisen. 
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Es zeigt sich, dass die hydrothermalen und petrothermalen Potenziale Hessens durch das Modell gut 
erfasst wurden. Genauere Beurteilungen der tiefengeothermischen Potenziale können nur auf Basis 
zukünftiger Explorationstätigkeiten (Bohrungen, Seismik, Gravimetrie, Magnetik u.v.m.) erfolgen, die 
einen Einblick in den strukturellen geologischen Aufbau und die lithofazielle Gliederung des tieferen 
Untergrundes ermöglichen. Diese Kenntnisse können in Kombination mit den im Rahmen des Pro-
jektes ermittelten umfangreichen Daten zu thermophysikalischen und hydraulischen Eigenschaften 
der Gesteine zur genaueren Bestimmung der tiefengeothermischen Potenziale in kleinräumigen Re-
gionen (Konzessionsfeldern) Hessens dienen. 
 VIII 
Danksagung 
IX 
Danksagung 
Die vorliegende Arbeit entstand zwischen November 2008 und April 2012 am Fachgebiet Angewand-
te Geothermie der Technischen Universität Darmstadt im Rahmen des Forschungs- und Entwick-
lungsprojektes „3D-Modellierung der geothermischen Tiefenpotenziale von Hessen”, kurz „Hessen 
3D”. 
Für die Betreuung möchte ich Prof. Dr. Ingo Sass danken, der mich in zahlreichen Diskussionen mit 
vielen wichtigen Ratschlägen und Antworten unterstützt hat, mir aber gleichzeitig Freiraum für die 
Bearbeitung und Entwicklung eigener Ansätze gab.  
Dem Leiter des Fachgebietes Geo-Ressourcen und Geo-Risiken Prof. Dr. Andreas Hoppe danke ich für 
die Übernahme des Korreferats, die konstruktive Begleitung und stete Unterstützung. 
Mein Dank gilt Dipl.-Geol. Dirk Arndt, dessen geologische Modellierung und dessen Methode zur 
Potenzialausweisung eine wichtige Grundlage für die hier vorgestellten geothermischen Potenziale 
sind, für die gute und vertrauensvolle Zusammenarbeit.  
Ohne die Daten aus dem HLUG und vor allem die sehr gute fachliche Zusammenarbeit mit seinen 
Mitarbeitern wäre die vorliegende Arbeit nicht möglich gewesen. Neben den beiden im HLUG maß-
geblich für das Projekt verantwortlichen Kollegen Dr. Johann-Gerhard Fritsche und Dr. Matthias 
Kracht danke ich Dr. Heiner Heggemann, Dr. Christian Hoselmann, Anne Kött, Dr. Wolfgang Liedmann 
und Achim Stärk für die Unterstützung und konstruktiven Anregungen. Für die freundliche Zustim-
mung zur Veröffentlichung von Daten danke ich dem Wirtschaftsverband Erdöl- und Erdgasgewin-
nung e.V., insbesondere den Firmen ExxonMobil Production Deutschland GmbH (EMPG), 
Internationale Tiefbohr GmbH & Co KG (ITAG) und der Wintershall Holding GmbH. 
Für die Finanzierung und vielfältige Unterstützung des Hessen 3D-Projekts danke ich dem Hessischen 
Ministerium für Umwelt, Energie, Landwirtschaft und Verbraucherschutz (HMUELV).  
Dem Landesamt für Geologie und Bergbau Rheinland Pfalz (LGB-RLP) danke ich für die Gewährung 
des Zugangs zum Archiv und die Unterstützung bei der Auffindung hydraulischer Testdaten. Dr. Frank 
Bitzer ermöglichte die Zusammenarbeit. 
Meinen Kollegen PD Dr. Annette Götz, Dr. Wolfram Rühaak und Dipl.-Ing. Sebastian Homuth danke 
ich für die Hilfe bei zahlreichen Fragestellungen und die stete Diskussionsbereitschaft. Ebenso danke 
ich allen weiteren Kollegen der Arbeitsgruppe für Tipps und tatkräftige Unterstützung: Dipl.-Ing. Jo-
hannes Stegner, M.Sc. Sana'a Al-Zyoud, Dipl.-Ing. Philipp Mikisek, Simone Roß-Krichbaum, Gabriela 
Schubert, Rainer Seehaus und Dunja Sehn. 
Wesentlicher Baustein dieser Arbeit waren umfangreiche und komplexe Arbeiten im Gelände und im 
Labor. Für die umfangreiche Unterstützung bei diesen Arbeiten danke ich allen Studierenden, die als 
Hilfskraft, Bachelor-, Master- oder Diplomstudent dazu beigetragen haben den hier präsentierten 
umfangreichen Datensatz aufzubauen: Nastaran Faridfar, Yixi Gu, Jan Hesse, Hellmuth Hoffmann, 
Ulrike Klaeske, Edgar Kraus, Manuel Lindstädt, Mathias Nehler, Liang Pei, Robert Priebs, Johanna 
Rüther, Kay-Oliver Schubert, Andreas Schumann, Bastian Welsch, Hanna Wicke und Dietmar Zilch.  
Besonders danken möchte ich meiner Familie, die durch ihre liebevolle Unterstützung und sehr tat-
kräftige Hilfe ganz wesentlich dazu beigetragen hat, dass ich die vorliegende Arbeit zu einem erfolg-
reichen Abschluss bringen konnte. 
 X 
 
Inhaltsverzeichnis 
XI 
Inhaltsverzeichnis 
Abstract ...................................................................................................................................... III 
Zusammenfassung ........................................................................................................................ V 
Danksagung ................................................................................................................................ IX 
Abbildungsverzeichnis ................................................................................................................ XV 
Tabellenverzeichnis ................................................................................................................... XXI 
Abkürzungsverzeichnis ............................................................................................................ XXIII 
Liste der verwendeten Symbole ............................................................................................... XXIV 
1 Einleitung ............................................................................................................................. 1 
1.1 Ausgangssituation und Rahmenbedingungen ......................................................................... 1 
1.2 Ziele und Vorgehensweise....................................................................................................... 3 
2 Grundlagen der Tiefen Geothermie ....................................................................................... 5 
2.1 Begriffsbestimmungen ............................................................................................................ 5 
2.2 Tiefe Geothermie in Deutschland ........................................................................................... 7 
2.3 Offene Systeme zur Nutzung der Tiefen Geothermie ............................................................. 8 
2.3.1 Tiefengeothermische Dubletten zur Stromerzeugung und Wärmegewinnung .............. 8 
2.3.2 Hydrothermale Systeme ................................................................................................ 11 
2.3.3 Petrothermale Systeme ................................................................................................. 13 
2.3.4 Störungsbezogene Systeme .......................................................................................... 15 
2.4 Geschlossene Systeme zur Nutzung der Tiefen Geothermie ................................................ 17 
2.5 Geologische Kennwerte für tiefengeothermische Nutzungen .............................................. 18 
2.5.1 Thermo- und gesteinsphysikalische Kennwerte ............................................................ 19 
2.5.2 Hydraulische Kennwerte ............................................................................................... 20 
2.5.3 Geologische Faktoren zur tiefengeothermischen Nutzung ........................................... 21 
3 Geothermische Untersuchungen ......................................................................................... 23 
3.1 Aufschlussauswahl................................................................................................................. 25 
3.2 Probenahme .......................................................................................................................... 25 
3.3 Probenaufbereitung .............................................................................................................. 26 
3.4 Methoden zur Bestimmung der thermophysikalischen Kennwerte ..................................... 28 
3.4.1 Wärmeleitfähigkeit ........................................................................................................ 28 
3.4.2 Temperaturleitfähigkeit ................................................................................................ 31 
3.4.3 Rohdichte, Reindichte und Porosität ............................................................................. 33 
3.4.4 Spezifische Wärmekapazität ......................................................................................... 38 
3.5 Methoden zur Bestimmung der hydraulischen Kennwerte .................................................. 39 
3.5.1 Gesteinspermeabilität KM .............................................................................................. 41 
3.5.2 Gebirgspermeabilität KG ................................................................................................ 49 
3.5.3 Weitere Untersuchungsmethoden ................................................................................ 51 
3.6 Datengrundlage und Ergebnisdarstellung ............................................................................. 52 
3.6.1 Kennwertdarstellung ..................................................................................................... 53 
Inhaltsverzeichnis 
XII 
3.6.2 Thermophysikalische Eigenschaften ............................................................................. 55 
3.6.3 Porosität und Gesteinspermeabilität ............................................................................ 57 
3.6.4 Gebirgspermeabilität ..................................................................................................... 60 
3.6.5 Literaturdaten................................................................................................................ 61 
3.6.6 Untergrundtemperatur ................................................................................................. 61 
4 Geologisches 3D-Strukturmodell ......................................................................................... 63 
4.1 Modelleinheiten .................................................................................................................... 64 
4.2 Störungen .............................................................................................................................. 65 
4.3 Eingangsdaten und deren Aufbereitung ............................................................................... 66 
4.3.1 Geologische Karten ........................................................................................................ 66 
4.3.2 Digitales Höhenmodell .................................................................................................. 67 
4.3.3 Bohrdaten ...................................................................................................................... 67 
4.3.4 Geologische Schnitte ..................................................................................................... 69 
4.3.5 Isolinienkarten ............................................................................................................... 69 
4.3.6 Seismik ........................................................................................................................... 70 
4.4 Modellierungmethodik .......................................................................................................... 75 
4.5 Unsicherheiten im geologischen Modell ............................................................................... 76 
5 Temperaturmodell .............................................................................................................. 79 
5.1 Eingangsdaten ....................................................................................................................... 79 
5.2 Methodik ............................................................................................................................... 81 
5.3 Ergebnis ................................................................................................................................. 84 
6 Geologische und geothermische Beschreibung der Modelleinheiten .................................... 89 
6.1 Grundgebirge ......................................................................................................................... 89 
6.1.1 Paläogeographische Entwicklung .................................................................................. 91 
6.1.2 Geologie der Mitteldeutschen Kristallinschwelle .......................................................... 93 
6.1.3 Geothermische Eigenschaften der Gesteine der Mitteldeutschen Kristallinschwelle .. 99 
6.1.4 Geologie des Rhenoherzynikums und der Nördlichen Phyllit-Zone ............................ 106 
6.1.5 Geothermische Eigenschaften der Gesteine des Rhenoherzynikums ........................ 111 
6.2 Rotliegend (Permokarbon) .................................................................................................. 117 
6.2.1 Regionale Geologie des Rotliegenden (Permokarbon) ............................................... 118 
6.2.2 Paläogeographische und strukturelle Entwicklung ..................................................... 119 
6.2.3 Lithostratigraphische Einheiten und deren Korrelation .............................................. 122 
6.2.4 Petrographie und Diagenese ....................................................................................... 128 
6.2.5 Geothermische Eigenschaften des Rotliegenden (Permokarbon) .............................. 130 
6.3 Zechstein ............................................................................................................................. 145 
6.3.1 Paläogeographie .......................................................................................................... 145 
6.3.2 Geothermische Eigenschaften des Zechstein .............................................................. 146 
6.4 Buntsandstein ...................................................................................................................... 147 
6.4.1 Geologie ....................................................................................................................... 148 
6.4.2 Geothermische Eigenschaften des Buntsandsteins .................................................... 149 
6.4.3 Buntsandstein im Odenwald und nördlichen Oberrheingraben ................................. 157 
Inhaltsverzeichnis 
XIII 
6.5 Muschelkalk ......................................................................................................................... 168 
6.5.1 Paläogeographie .......................................................................................................... 168 
6.5.2 Geothermische Eigenschaften des Muschelkalks ....................................................... 169 
6.6 Quartär und Tertiär ............................................................................................................. 170 
6.6.1 Geologie des nördlichen Oberrheingrabens ............................................................... 170 
6.6.2 Geothermische Eigenschaften der Gesteine des Tertiärs ........................................... 174 
7 Geothermisches 3D-Modell ................................................................................................ 177 
7.1 Erstellung der SGrids ........................................................................................................... 177 
7.2 Attributierung des geothermischen Modells ...................................................................... 179 
7.2.1 Thermophysikalische Gesteinseigenschaften ............................................................. 179 
7.2.2 Hydraulische Eigenschaften ........................................................................................ 185 
7.2.3 Berücksichtigung des Störungssystems ....................................................................... 189 
7.2.4 Spannungsfeld in Hessen ............................................................................................. 195 
8 Bestimmung des tiefengeothermischen Potenzials von Hessen ........................................... 201 
8.1 Definition geothermischer Potenziale ................................................................................. 201 
8.2 Quantifizierung der im Untergrund gespeicherten und nutzbaren thermischen Energie .. 203 
8.3 Methodik der Potenzialbestimmung ................................................................................... 206 
8.3.1 Entwicklung eines Bewertungsschemas ...................................................................... 206 
8.3.2 AHP als automatisierte Methode ................................................................................ 208 
8.3.3 Grenzwerte und Potenzialkurven ................................................................................ 212 
8.3.4 Potenzialmatrizen hydrothermaler und petrothermaler Systeme ............................. 216 
9 Ergebnisse: Tiefengeothermische Potenziale von Hessen .................................................... 219 
9.1 Petrothermale Potenziale ................................................................................................... 219 
9.2 Hydrothermale Potenziale .................................................................................................. 223 
9.3 Störungsbezogene Potenziale ............................................................................................. 231 
9.4 Potenziale für geschlossene Systeme .................................................................................. 232 
10 Diskussion ......................................................................................................................... 233 
10.1 Geothermische Untersuchungen ........................................................................................ 233 
10.2 Geologisches 3D-Modell ...................................................................................................... 234 
10.3 Temperaturmodell .............................................................................................................. 235 
10.4 Geothermisches Modell und Potenzialbestimmung ........................................................... 237 
11 Schlussfolgerungen und Ausblick ........................................................................................ 241 
12 Literaturverzeichnis ........................................................................................................... 245 
13 Anhang .............................................................................................................................. 267 
 XIV 
Abbildungsverzeichnis 
XV 
Abbildungsverzeichnis 
Abb.
 
 1: Einteilung der geothermischen Systeme  und Nutzungsarten nach Reservoirtemperatur 
und -permeabilität. .............................................................................................................................6
Abb. 2: Prinzipschaltbild einer tiefengeothermischen Dublette mit daran angeschlossenem 
binären Kraftwerk (Organic Rankine Cycle oder Kalina Anlage), verändert nach VDI (2010) . ...........9 
Abb.   3: Schematische Darstellung einer hydrothermalen Dublette. .................................................... 11
Abb.   4: Schematische Darstellung einer petrothermalen Dublette. ..................................................... 13
Abb.
 
 5: Messkonfiguration zur Ermittlung der geothermisch relevanten Gesteinskennwerte an 
Bohrkernen und Plugs. ..................................................................................................................... 27
Abb.   6: Messanordnung des Thermal Conductivity Scanners. .............................................................. 30
Abb.   7: Schematischer Aufbau des Thermoscanners (Sass 2011). ........................................................ 31
Abb.   8: Gaspyknometer AccuPyc 1330 und Rohdichtemessgerät GeoPyc 1360. ................................. 34
Abb.   9: Funktionsweise des Gasverdrängungs-Pyknometers, verändert nach Micromeritics (1997). . 35
Abb.   10: Funktionsweise des Pulverpyknometers verändert nach Micromeritics (1997). ................... 37
Abb.   11: Spannweiten der Permeabilität als Funktion der Beobachtungsskala. .................................. 40
Abb.   12: Aufbau des kombinierten Säulen- und Minipermeameters ................................................... 41
Abb.   13: Foto und schematischer Aufbau des Säulenpermeameters. .................................................. 43
Abb.
 
 14: Klinkenbergplot zur Ermittlung der intrinsischen Permeabilität einer Gesteinsprobe, 
verändert nach Jaritz (1999). ........................................................................................................... 45
Abb.   15: Aufbau des Minipermeameters und schematische Darstellung des Messverfahrens. .......... 46
Abb.
 
 16: Vergleich der kf-Werte des Rotliegenden aus ausführlicher Pumpversuchsauswertung 
nach Dupuit & Thiem und Theis  mit kf-Werten des Rotliegenden aus orientierenden 
Bestimmungsmethoden nach Bieske (1956). .................................................................................. 50
Abb.
 
 17: Datenblatt geothermischer Kennwerte als Ergebnis der statistischen Datenauswertung 
am Beispiel der Gebirgspermeabilität des Rotliegend. .................................................................... 53
Abb.
 
 18: a) Lage der Aufschlüsse und Bohrungen, in denen Proben für Labormessungen 
entnommen wurden und Lage der in der KW-Datenbank enthaltenen Messdaten. b) Lage der 
für Hessen vorhandenen Untergrundtemperaturmessungen untergliedert nach Teufe. ............... 55
Abb.
 
 19: Box-Whisker-Plots für die Wärmeleitfähigkeiten, Temperaturleitfähigkeiten und 
spezifischen Wärmekapazitäten der geothermischen Modelleinheiten. ........................................ 56
Abb.
 
 20: Box-Whisker-Plots für die Rohdichte, Porositäten und Gesteinspermeabilitäten der 
geothermischen Modelleinheiten. ................................................................................................... 57
Abb.
 
 21: Box-Whisker-Plots für die Porositäts- und Gesteinspermeabilitätswerte aus der KWDB für 
den nördlichen Oberrheingraben und Nordhessen (Zechstein). ..................................................... 59
Abb.
 
 22: Eingangsdaten zur Ermittlung der Gebirgspermeabilität. Lage der Bohrungen im 
Rotliegend (a) und im Buntsandstein (b), die auf hydraulische Testdaten gesichtet wurden. ........ 60
Abb.   23: Das geologische 3D-Strukturmodell von Hessen. ................................................................... 63
Abb.
 
 24: Links: Untergliederung des Gesamtmodells in sechs Submodelle entlang tiefreichender 
Störungen. Rechts: Stratigraphisches Profil von Hessen mit Angabe der Modellhorizonte. ........... 64
Abbildungsverzeichnis 
XVI 
Abb.   25: Blick in den Oberrheingraben und das Submodell Odenwald. ............................................... 65
Abb.
 
 26: Ausgangsdatensatz der GÜK300 (HLUG 2007a) und die daraus erstellte generalisierte 
geologische Karte. ............................................................................................................................ 66
Abb.
 
 27: a) Übersicht der Bohrlokationen aus der Hessischen und der KW-Bohrdatenbank. b) 
Übersicht der zur Modellierung verwendeten geologischen Schnitte. ........................................... 68
Abb.   28: Übersicht der zur Modellierung genutzten Tiefenlinienpläne. ............................................... 70
Abb.   29: Großgeräte (Vibratoren) während einer Messkampagne im Raum Wiesbaden. ................... 71
Abb.   30: Lage der seismischen Linien in Hessen. .................................................................................. 72
Abb.
 
 31: Punktuelle Informationen zur Ausbreitungsgeschwindigkeit seismischer Wellen im 
Untergrund. Dargestellt sind Daten aus dem Oberrheingraben und aus dem Vogelsberg. ............ 73
Abb.
 
 32: Raumfüllendes Geschwindigkeitsmodell zur Zeit-Tiefen-Migration von seismischen 
Daten. Detailansicht des nördlichen Oberrheingrabens. ................................................................. 74
Abb.
 
 33: Oberkante der Modelleinheit Rotliegend. A: die Klassifikation der Sicherheit nach Tabelle 
6; B: mit der Eigenschaft Distanz zu Bohrinformationen. ................................................................ 77
Abb.
 
 34: Temperatur-Tiefenverteilung aller für Hessen und angrenzende Gebiete vorliegenden 
Untergrundtemperaturdaten untergliedert nach Qualitätsindex (Q-index). Verschiedene 
geothermische Gradienten sind als Orientierung angegeben. ........................................................ 80
Abb.
 
 35: Lage der verfügbaren Messungen der Untergrundtemperatur (a) und der zur Erstellung 
des Temperaturmodels benutzten Temperaturmessungen (b)....................................................... 81
Abb.
 
 36: Semivariogramme der Temperaturdaten  in horizontaler (Qindex = 1; Submodell ORG 
und MZ) und vertikaler Richtung (Qindex=1; Alle Submodelle; Messungen tiefer 250 m und 
größer 15 °C), verändert nach Rühaak et al. (2012). ........................................................................ 82
Abb.
 
 37: Verteilung der Temperaturdifferenzen zwischen dem berechneten 
„Mohotemperaturmodell” und den gemessenen Temperaturdaten außerhalb des 
Oberrheingraben-Submodells. ......................................................................................................... 84
Abb.   38: Karten der modellierten Untergrundtemperatur in verschiedenen Tiefen............................ 87
Abb.
 
 39: Gliederung der Varisziden und Bohrungen, in denen das Grundgebirge angetroffen 
wurde, nach Hirschmann (1995) und Klügel (1997). ........................................................................ 90
Abb.
 
 40: Tiefreichende Geologische Schnitte unterschiedlichen Maßstabs durch das 
Rhenoherzynikum und die Nördliche Phyllit-Zone. ......................................................................... 91
Abb.   41: Plattentektonische Entwicklung der mitteleuropäischen Varisziden (Franke 2000). ............. 92
Abb.
 
 42: Karte der magnetischen Totalfeldanomalien für den Bereich des Odenwalds, des 
Spessarts und des Oberrheingrabens. ............................................................................................. 97
Abb.
 
 43: Box-Whisker-Plots für die Wärmeleitfähigkeit der Gesteine der Mitteldeutschen 
Kristallinschwelle. ........................................................................................................................... 100
Abb.
 
 44: Box-Whisker-Plots für die Temperaturleitfähigkeit der Gesteine der Mitteldeutschen 
Kristallinschwelle. ........................................................................................................................... 100
Abb.
 
 45: Box-Whisker-Plots für die spezifische Wärmekapazität der Gesteine der Mitteldeutschen 
Kristallinschwelle. ........................................................................................................................... 100
Abb.
 
 46: Zusammenhang zwischen der Wärmeleitfähigkeit metamorpher und plutonischer 
Gesteine und ihren Anteilen gesteinsbildender Minerale (Clauser & Huenges 1995). ................. 101
Abbildungsverzeichnis 
XVII 
Abb.
 
 47: Box-Whisker-Plots für die Gesteinspermeabilität der Gesteine der Mitteldeutschen 
Kristallinschwelle. ........................................................................................................................... 102
Abb.
 
 48: Zusammenstellung hydraulischer Durchlässigkeiten des kristallinen Grundgebirges 
(Stober & Bucher 2007). ................................................................................................................. 104
Abb.   49: Schema der stratigraphischen Entwicklung des Rhenoherzynikums (Franke 2000). ........... 106
Abb.
 
 50: Schematische Schnitte der plattentektonischen Situation des Rhenoherzynischen 
Beckens im Unterdevon und des späteren Rhenoherzynischen Ozeans im Mittel- bis 
Oberdevon (Stets & Schäfer 2011). ................................................................................................ 107
Abb.   51: Stratigraphie und fazielle Differenzierung des Unterdevons (Stets & Schäfer 2011). ......... 108
Abb.
 
 52: Box-Whisker-Plots für die Wärmeleitfähigkeit der Gesteine des Rhenoherzynikums und 
der Nördlichen Phyllit-Zone. .......................................................................................................... 112
Abb.
 
 53: Box-Whisker-Plots für die Temperaturleitfähigkeit der Gesteine des Rhenoherzynikums 
und der Nördlichen Phyllit-Zone. ................................................................................................... 112
Abb.
 
 54: Box-Whisker-Plots für die spezifische Wärmekapazität der Gesteine des 
Rhenoherzynikums und der Nördlichen Phyllit-Zone. ................................................................... 112
Abb.
 
 55: Vergleich der Gebirgs- und Gesteinspermeabilitäten für die Modelleinheit 
Rhenoherzynikum und Nördliche Phyllit-Zone in Hessen und angrenzenden Gebieten. .............. 114
Abb.
 
 56: A: Zusammenstellung der Streichrichtungen tektonischer Elemente des Rheinischen 
Schiefergebirges. B: Schematische Karte der rezent aktiven Hauptstörungen im Verschnitt mit 
den Epizentren flacher Erdbeben (< 5 km), seismotektonischer Bewegungsrichtungen und dem 
Vorkommen chloridreicher Tiefenwässer (May et al. 1996). ........................................................ 115
Abb.
 
 57: Paläogeographische Karte des Rotliegenden, verändert nach Ziegler (1990) und Schäfer 
(2011). ............................................................................................................................................ 117
Abb.
 
 58: Verbreitung des Rotliegenden und Lage der Bohrungen im Gebiet des nördlichen 
Oberrheingrabens, die das Rotliegend angetroffen oder durchteuft haben. ................................ 118
Abb.
 
 59: Schematische stratigraphische und fazielle Gliederung des Permokarbons im Saar-Nahe-
Becken, nördlichen Oberrheingraben, Sprendlinger Horst, Wetterau und Richelsdorfer Gebirge.123
Abb.
 
 60: Verknüpfung der permokarbonen Abfolgen des nördlichen Oberrheingrabens und seiner 
angrenzenden Gebiete, verändert nach Müller (1996). ................................................................ 124
Abb.
 
 61: Übersichtskarte der Verbreitung des Rotliegenden im Gebiet des nördlichen 
Oberrheingrabens sowie Lage der Probennahmepunkte und ausgewählter Bohrungen der KW-
Industrie, für die Poro-Perm-Daten vorliegen. .............................................................................. 130
Abb.
 
 62: Wärmeleitfähigkeit gegen Temperaturleitfähigkeit aller Rotliegendproben, untergliedert 
nach Petrographie. ......................................................................................................................... 131
Abb.
 
 63: Wärmeleitfähigkeit gegen Porosität aller Rotliegendproben, untergliedert nach Lithologie 
und sedimentärer Fazies. ............................................................................................................... 132
Abb.
 
 64: Intrinsische Gesteinspermeabilität (Säulenpermeametrie) gegen Porosität der 
Rotliegendproben, untergliedert nach Lithologie. ......................................................................... 133
Abb.
 
 65: Gesteinspermeabilität (Minipermeametrie) gegen Porosität der Rotliegendproben, 
untergliedert nach Lithologie. ........................................................................................................ 134
Abb.
 
 66: Box-Whisker-Plots für die Porosität und Gesteinspermeabilität des Rotliegenden im 
nördlichen Oberrheingraben aus der KWDB. ................................................................................. 136
Abbildungsverzeichnis 
XVIII 
Abb.   67: Bohrungen im Rotliegend, die zur Ermittlung der Gebirgspermeabilität gesichtet wurden. 137
Abb.   68: Gesteins-und Gebirgspermeabilitäten des Rotliegenden, aufgetragen gegen die Teufe.. .. 139
Abb.
 
 69: Mittelwerte der Gesteinspermeabilität der einzelnen Probenkörper und der 
Gebirgspermeabilität bei mehrstufigen hydraulischen Tests ........................................................ 139
Abb.   70: Mittelwerte der Gesteinspermeabilitäten aus eigenen Messungen und der KWDB. .......... 140
Abb.
 
 71: Mittelwerte der Gebirgspermeabilität aus hydraulischen Testdaten und 
Gesteinspermeabilität der KWDB des Rotliegenden ..................................................................... 140
Abb.
 
 72: Box-Whisker-Plots zum Vergleich der Gesteins- und Gebirgspermeabilitäten des 
Rotliegenden im Gebiet des nördlichen Oberrheingrabens, des Sprendlinger Horstes, der 
Wetterau und des Saar-Nahe-Beckens. ......................................................................................... 141
Abb.
 
 73: Vergleich der Gebirgsdurchlässigkeiten des Rotliegenden im Saar-Nahe-Becken 
(Rheinland-Pfalz) und Hessen ........................................................................................................ 143
Abb.   74: Paläogeographische Karte des späten Zechsteins, verändert nach (Ziegler 1990). ............. 145
Abb.   75: Paläogeographie des Buntsandsteins, verändert nach Ziegler (1990). ................................ 147
Abb.
 
 76: Wärmeleitfähigkeit gegen Temperaturleitfähigkeit aller Buntsandsteinproben, 
untergliedert nach Lithologie. ........................................................................................................ 149
Abb.
 
 77: Box-Whisker-Plots für die Wärmeleitfähigkeit, Temperaturleitfähigkeit und spezifische 
Wärmekapazität des Buntsandsteins, untergliedert nach Lithologie. ........................................... 150
Abb.
 
 78: Mittelwerte der Wärmeleitfähigkeit gegen Mittelwerte der Porosität aller 
Buntsandsteinproben, untergliedert nach Lithologie. ................................................................... 151
Abb.
 
 79: Gesteinspermeabilität gegen Porosität aller Buntsandsteinproben, untergliedert nach 
Lithologie. ....................................................................................................................................... 152
Abb.
 
 80: Vergleich der Gebirgs- und Gesteinspermeabilitäten für den Buntsandstein in Hessen und 
angrenzenden Gebieten ................................................................................................................. 155
Abb.
 
 81: Übersichtskarte der Verbreitung des Buntsandsteins im Odenwald, Pfälzer Wald und 
nördlichen Oberrheingraben sowie Lage und stratigraphische Zuordnung der 
Probenahmepunkte und ausgewählter Bohrungen der KW-Industrie. ......................................... 157
Abb.
 
 82: Schematische Gliederung des Buntsandsteins im Umfeld des nördlichen 
Oberrheingrabens. ......................................................................................................................... 159
Abb.   83: Diageneseabfolge des Buntsandsteins im Bereich des nördlichen Oberrheingrabens. ....... 163
Abb.   84: Stratigraphische Gliederung des Buntsandsteins im Odenwald ........................................... 166
Abb.   85: Paläogeographische Fazieskarten des Muschelkalks. ........................................................... 168
Abb.   86: Das europäische känozoische Grabenbruchsystem ............................................................. 171
Abb.   87: Lithostratigraphische Tabelle des Tertiärs und Quartärs ..................................................... 172
Abb.
 
 88: Box-Whisker-Plots für die Porosität und Gesteinspermeabilität der Gesteine der 
Pechelbronn-Formation im nördlichen Oberrheingraben. ............................................................ 175
Abb.
 
 89: Blick auf das 3D-Modell im Bereich des nördlichen Oberrheingrabens mit Ausschnitten 
der SGrids des Grundgebirges, des Rotliegenden (rot) und des Buntsandsteins (orange)............ 178
Abb.
 
 90: Graphischer Vergleich der vorgestellten Korrekturfunktionen für die 
Temperaturabhängigkeit der Wärmeleitfähigkeit. ........................................................................ 183
Abbildungsverzeichnis 
XIX 
Abb.
 
 91: Spezifische (a) und volumetrische (b) Wärmekapazität bei konstantem Druck in 
Abhängigkeit der Temperatur für magmatische, metamorphe und sedimentäre Gesteine 
(Vosteen & Schellschmidt 2003). ................................................................................................... 184
Abb.
 
 92: Porositäts-Tiefenfunktionen für die drei Hauptgesteinstypen Sandstein, Tonstein und 
Kalkstein (Welte et al. 1997). ......................................................................................................... 185
Abb.
 
 93: Gebirgspermeabilität des kristallinen Grundgebirges mit Kurven zur Tiefenabhängigkeit, 
nach Stober & Bucher (2007).. ....................................................................................................... 189
Abb.
 
 94: Schematische Darstellung der Permeabilitätsstruktur von Störungszonen, verändert nach 
Caine et al. (1996).. ........................................................................................................................ 191
Abb.   95: Modellvorstellung zu den permeabilitätserhöhenden Einflüssen einer Störungszone........ 193
Abb.
 
 96: Störungsnetz in Hessen aus der GÜK200 (BGR 2007), der GÜK300 (HLUG 2007a) und der 
Tektonischen Karte der BRD 1:1.000.000 (Zitzmann 1981) im Vergleich zu den Störungen im 
3D-Modell. ...................................................................................................................................... 194
Abb.
 
 97 (A): Rezente Hauptspannungsrichtungen nach Daten der World Stress Map  (B): 
Störungssystem des „Hessen3D”-Modells mit begleitenden Zerrüttungs- bzw. Bruchzonen im 
SGrid. (C): Die Raumlage der Modellstörungen in Bezug zur rezenten Hauptspannungsrichtung 
nach Heidbach et al. (2010).. ......................................................................................................... 197
Abb.   98. (A bis F) Beispiel für die Attributierung des SGrids der Modelleinheit Rotliegend............... 199
Abb.   99: Flussdiagramm für die Vorgehensweise bei der geothermischen Potenzialbestimmung ... 206
Abb.
 
 100: Schema der automatisierten Methode zur Ausweisung von Potenzialen durch 
Multiparameter Grids..................................................................................................................... 208
Abb.
 
 101: Reziproke Bewertungsmatrix, in der die Paarvergleiche der einzelnen Eigenschaften 
eingetragen werden, nach Saaty (2005). ....................................................................................... 209
Abb.   102: Beispielhafte Darstellung einer Potenzialkurve für die Temperatur. ................................. 210
Abb.
 
 103: Potenzialkurven für Temperatur, geothermischen Gradient, Transmissibilität, 
Permeabilität, Wärmeleitfähigkeit und Temperaturleitfähigkeit.. ................................................ 215
Abb.
 
 104: Karten der hydrothermalen Potenziale des Rotliegenden im nördlichen 
Oberrheingraben in Tiefen von 1.500, 2.000 und 2.250 m u. GOK. ............................................... 225
Abb.
 
 105: Karten der hydrothermalen Potenziale des Rotliegenden im nördlichen 
Oberrheingraben in Tiefen von 2.500, 2.750 und 3.000 m u. GOK. ............................................... 226
Abb.
 
 106: Geothermische Attributierung der Bohrungen Weiterstadt 1, Stockstadt 33R, 
Gimbsheim 2 und Worms 3 ............................................................................................................ 228
Abb.
 
 107: Vergleich der Gebirgs- und Gesteinspermeabilitäten des Buntsandsteins und 
Rotliegenden im Gebiet des nördlichen Oberrheingrabens. ......................................................... 229
Abb.
 
 108: Beispielhafte vereinfachte Anwendung der Potenzialbestimmungsmethode für den 
eindimensionalen Fall eines prognostizierten Bohrprofils............................................................. 232
Abb.
 
 109: Geologisch-geothermischer Südwest-Nordost-Schnitt durch den nördlichen 
Oberrheingraben, den Sprendlinger Horst und die südliche Wetterau. ........................................ 239
Abb.   110: Karten des tiefengeothermischen Potenzials in 3.500 m u. GOK ....................................... 241
Abb.
 
 111: Mittleres hydrothermales Potenzial des Rotliegenden im nördlichen Oberrheingraben 
im geologisch-geothermischen 3D-Modell von Hessen  ................................................................ 242
 XX 
Tabellenverzeichnis 
XXI 
Tabellenverzeichnis 
Tabelle 1: Bewertungsschema zur geothermischen Reservoircharakterisierung (nach Sass 2011). .... 18 
Tabelle 2: Kombinationen von Standards zur Bestimmung der Temperaturleitfähigkeit. ................... 33 
Tabelle 3: Datenbestand thermophysikalischer Gesteinseigenschaften Hessens. ............................... 56 
Tabelle 4: Datenbestand hydraulischer Gesteinseigenschaften Hessens. ............................................ 58 
Tabelle 5: PoroPerm-Daten der KWDB für Hessen. .............................................................................. 58 
Tabelle 6: Bewertungsklassen der Sicherheit des Modells ................................................................... 77 
Tabelle 7: Qualitätsgewichtung der Temperaturdaten und Anzahl der Temperaturdatenpunkte der 
jeweiligen Qualitätsindizes. .............................................................................................................. 80 
Tabelle 8: Ergebnisse der statistischen Auswertung der thermophysikalischen 
Gesteinseigenschaften Wärme-, Temperaturleitfähigkeit und spezifische Wärmekapazität der 
Gesteine der Mitteldeutschen Kristallinschwelle. ........................................................................... 99 
Tabelle 9: Ergebnisse der statistischen Auswertung der thermophysikalischen 
Gesteinseigenschaften Wärme-, Temperaturleitfähigkeit und spezifische Wärmekapazität des 
Rhenoherzynikums und der Nördlichen Phyllit-Zone (kursiv). ...................................................... 111 
Tabelle 10: Ergebnisse der statistischen Auswertung der thermophysikalischen 
Gesteinseigenschaften Wärme-, Temperaturleitfähigkeit und spezifische Wärmekapazität 
(unter ofentrockenen Bedingungen) des Rotliegenden. ............................................................... 132 
Tabelle 11: Ergebnisse der statistischen Auswertung der Gesteinseigenschaften Porosität und 
Permeabilität (unter ofentrockenen Bedingungen) des Rotliegenden. ......................................... 135 
Tabelle 12: Ergebnisse der statistischen Auswertung der thermophysikalischen 
Gesteinseigenschaften Wärme-, Temperaturleitfähigkeit und spezifische Wärmekapazität 
(unter ofentrockenen Bedingungen) des Buntsandsteins. ............................................................ 151 
Tabelle 13: Ergebnisse der statistischen Auswertung der Gesteinseigenschaften Porosität und 
Permeabilität (eigene Messungen unter ofentrockenen Bedingungen) des Buntsandsteins. ...... 153 
Tabelle 14: Liste der gesteinsabhängigen Koeffizienten A, B nach Zoth & Hänel (1988) und a, b 
nach Vosteen & Schellschmidt (2003)............................................................................................ 182 
Tabelle 15: Gesteinsabhängige Koeffizienten x, y und z, nach Vosteen & Schellschmidt (2003). ...... 184 
Tabelle 16: Eingangswerte für die zur Attributierung der Modelleinheits-SGrids verwendeten 
Gleichungen nach Somerton (1992) und Vosteen & Schellschmidt (2003). .................................. 185 
Tabelle 17: Eingangswerte für die Attributierung der Modelleinheits-SGrids. ................................... 189 
Tabelle 18: Eckdaten, die der Festlegung technischer Wirkungsgrade der geothermischen 
Stromerzeugung zugrunde gelegt wurden (Jung et al. 2002). ....................................................... 204 
Tabelle 19: Vereinfachtes Bewertungsschema zur Gewichtung von thermophysikalischen, 
hydraulischen und Reservoireigenschaften für die tiefengeothermische Potenzialausweisung in 
Hessen für verschiedene geothermische Nutzungssysteme. ........................................................ 207 
Tabelle 20: Zufallskonsistenzindizes für reziproke Matrizen (Saaty 2005). ........................................ 210 
Tabelle 21: Definition der Potenzialgradbereiche zur Festlegung von Potenzialklassen. Diese 
Klassifikation wird sowohl für die Potenzialkurven als auch für die Beschreibung des 
Gesamtpotenzials verwendet. ....................................................................................................... 211 
Tabellenverzeichnis 
XXII 
Tabelle 22: Vereinfachte Annahmen für geothermische Referenzanlagen ........................................ 212 
Tabelle 23: Grenzwerte der thermophysikalischen und hydraulischen Kennwerte, die für die 
Potenzialbestimmung herangezogen werden. Jede Potenzialstufe erhält für die vereinfachte 
weitere Darstellung eine Farbkodierung. ...................................................................................... 214 
Tabelle 24: Bewertungsmatrix und resultierende Gewichtung der Eigenschaften für die 
Bestimmung der hydrothermalen Potenziale. ............................................................................... 216 
Tabelle 25: Bewertungsmatrix und resultierende Gewichtung der Eigenschaften für die 
Bestimmung der petrothermalen Potenziale................................................................................. 217 
Tabelle 26: Radiogene Wärmeproduktion einiger Gesteine (Kappelmeyer & Haenel 1974, Rybach 
1976). ............................................................................................................................................. 220 
Tabelle 27: Summarische Darstellung des Wärmeinhalts und der Potenziale zur petrothermalen 
Stromerzeugung und Heizwärmegewinnung in Hessen. ............................................................... 221 
Tabelle 28: Summarische Darstellung des Wärmeinhalts und der Potenziale zur geothermischen 
Stromerzeugung und Heizwärmegewinnung der hydrothermalen Reservoire im nördlichen 
Oberrheingraben und dem westlich anschließenden Saar-Nahe-Becken. .................................... 224 
Abkürzungsverzeichnis 
XXIII 
Abkürzungsverzeichnis 
AHP Analytic Hierarchy Process 
BGR Bundesanstalt für Geowissenschaften und Rohstoffe 
BHT Bottom Hole Temperature, Temperaturmessung im Bohrlochtiefsten 
BMU  Bundesministerium für Umwelt, Naturschutz und Reaktorsicherheit  
DEKORP Deutsches Kontinentales Reflektionsseismisches Programm 
DSI Discrete Smooth Interpolation, Interpolationsalgorithmus von GOCAD 
DVGW  Deutscher Verein des Gas- und Wasserfaches 
DWD Deutscher Wetterdienst 
EEG  Erneuerbare-Energien-Gesetz  
EGS  Enhanced oder Engineered Geothermal Systems  
FIS Fachinformationssystem 
GeotIS  Geothermisches Informationssystem von Deutschland 
GOK Geländeoberkante 
GÜK Geologische Übersichtskarte 
HBDB Hessische Bohrdatenbank 
HDR Hot Dry Rock 
Hessen 3D  F&E-Projekt 3D-Modell der geothermischen Tiefenpotenziale von Hessen 
HLUG Hessisches Landesamt für Umwelt und Geologie 
HMUELV Hessisches Ministerium für Umwelt, Energie, Landwirtschaft und Verbraucher-
schutz 
HÜK Hydrogeologische Übersichtskarte 
IGV Intergranularvolumen 
LBEG Landesamt für Bergbau, Energie und Geologie, Niedersachsen 
LGB-RLP Landesamt für Geologie und Bergbau Rheinland-Pfalz 
LIAG Leibniz Institut für Angewandte Geophysik 
KW Kohlenwasserstoff 
KWDB Datenbank der Kohlenwasserstoffindustrie 
KWK Kraft-Wärme-Kopplung 
NIBIS Niedersächsischer Bildungsserver 
NPZ Nördliche Phyllit-Zone 
ORC Organic Rankine Cycle 
PK  Personenkreis 
RH Rhenoherzynikum 
SGrid Stratigraphisches Gitter, Objekt in GOCAD 
SKPT Subkommission Perm Trias der Deutschen Stratigraphischen Kommission  
ST Saxothuringikum 
TAB-Arbeitsbericht Sachstandsbericht des Bundestagsausschusses für Bildung, Forschung und 
Technikfolgenabschätzung 
TD Thermal Diffusivity, Temperaturleitfähigkeit 
TDS Total Dissolved Solids, Gesamtlösungsinhalt 
VDI Verein Deutscher Ingenieure 
VBI Verband Beratender Ingenieure 
WSM World Stress Map 
Symbolverzeichnis 
XXIV 
Liste der verwendeten Symbole 
(siehe Bezug und Erläuterungen im Text) 
.
Q  Wärmestrom [W] 
Q Energie der Wärmequelle [W] 
A Fläche [m²] 
T∂  Temperaturdifferenz [K] 
x∂  Länge des Leiters [m] 
x Abstand von der Wärmequelle zu den Messsensoren [m] 
λ Wärmeleitfähigkeit [W/(m·K)] 
λR Wärmeleitfähigkeit der Referenzprobe [W/(m·K)] 
λ0 Wärmeleitfähigkeit bei 0 °C [W/(m∙K)] 
λ25 Wärmeleitfähigkeit bei 25 °C [W/(m∙K)] 
λ20 Wärmeleitfähigkeit bei 20 °C [W/(m∙K)] 
λgeo Geometrisches Mittel der Wärmeleitfähigkeit [W/(m∙K)] 
λfluid Wärmeleitfähigkeit des Porenfluids [W/(m∙K)] 
λgestein Wärmeleitfähigkeit der Gesteinsmatrix [W/(m∙K)] 
λW Wärmeleitfähigkeit von Wasser [W/(m∙K)] 
λÖ Wärmeleitfähigkeit von Öl [W/(m∙K)] 
λG Wärmeleitfähigkeit von Gas [W/(m∙K)] 
Θ  maximale Temperaturdifferenz [K] 
RΘ  Temperaturdifferenz der Standards [K] 
SΘ  Temperaturdifferenz der Probe [K] 
U Spannung der Probe [V] 
UR Spannung der Referenzprobe [V] 
κ Temperaturleitfähigkeit [m²/s] 
ρ Dichte [kg/m³] 
ρ Rohdichte [kg/m³] 
ρs Reindichte [kg/m³] 
ρr Rohdichte der Probe [kg/m³] 
ρf Dichte des Fluids [kg/m³] 
ρG Dichte des Gesteins [kg/m³] 
c volumetrische Wärmekapazität [J/(m³·K)] 
cp spezifische Wärmekapazität [J/(kg·K)] 
cp(20) spezifische Wärmekapazität bei 20 °C [J/(kg∙K)] 
cgestein spezifische Wärmekapazität der Gesteinsmatrix [J/(kg∙K)] 
cW spezifische Wärmekapazität von Wasser [J/(kg∙K)] 
cÖ spezifische Wärmekapazität von Öl [J/(kg∙K)] 
Symbolverzeichnis 
XXV 
cG spezifische Wärmekapazität von Gas [J/(kg∙K)] 
v  Geschwindigkeit der Messeinheit des Thermoscanners [m/s] 
τ  Zeit, nach der die maximale Temperatur erreicht wird [s] 
y  Abstand zwischen den Temperatursensoren x und y [m] 
p Druck [N/m²] 
p1 Druck im Probenraum vor Öffnung von Ventil 2 [N/m²] 
p2 Druck nach Öffnung von Ventil 2 [N/m²] 
P1 Anstromdruck [N/m²] 
P2 Abstromdruck [N/m²] 
P* mittlerer Druck [N/m²] 
PL,  Luftdruck [N/m²] 
∆p  Differenzdruck [N/m²] 
n Anzahl der Gasmoleküle [ ] 
T Temperatur [K] oder [°C] 
TG Temperatur des Gesteins [°C] 
TS Temperatur an der Erdoberfläche [°C] 
R ideale Gaskonstante [8,314 J/(mol·K)] 
r Radius [m] 
reff  Radius des effektiven hydraulischen Porendurchmessers [m] 
m Masse [kg] 
mp Masse der Probe [kg] 
V Volumen [m³] 
VR Reinvolumen der Probe [m³] 
VP Rohvolumen der Probe [m³] 
V1 Volumen der Probenkammer [m³] 
V2 Volumen der Expansionskammer [m³] 
VDryFlow+Probe Volumen von DryFlow und Probe [m³] 
VDryFlow Volumen des DryFlow [m³] 
Δl Differenzstrecke des Kolbenauszugs beider Messungen [m] 
ϕ Porosität [-] 
C  dimensionsloser Koeffizient 
dw  wirksamer Korndurchmesser [m] 
kf Durchlässigkeitsbeiwert [m/s] 
K  Permeabilität [m²] 
Ki intrinsische Permeabilität [m²] 
Ka scheinbare Permeabilität [m²] 
KM Gesteinspermeabilität [m²] 
KG Gebirgspermeabilität [m²] 
Q Volumenstrom, bzw. Fließ-oder Förderrate[m³/s] 
Symbolverzeichnis 
XXVI 
i  hydraulischer Gradient [-] 
A  durchströmte Fläche [m²] 
ηf  Dynamische Viskosität des Fluids [Ns/m²] 
bD Radius der Injektionsdüse [m] 
RD Radius der Probe [m] 
LD Länge der Probe 
mD räumliche Druckverteilung (scheinbares Gaspotenzial) [-] 
zD vertikale Position [-] 
rD radiale Position [-] 
Ф0 räumliche Druckverteilung (scheinbares Potenzial) auf der äußeren Oberflä-
che des Bohrzylinders [-] 
Ф1 räumliche Druckverteilung (scheinbares Potenzial) auf der Oberfläche des 
Bohrzylinders, auf der die Messsonde aufsitzt [-] 
M Mächtigkeit des genutzten Grundwasserleiters [m] 
s Absenkungsbetrag im Brunnen [m] 
SW/Ö/G Wasser-/Öl-/Gassättigung 
hm h+s/2 [m] 
h abgesenkte Wassersäule über Brunnensohle [m] 
ηf  Dynamische Viskosität des Fluids [Ns/m²] 
h  Höhe des Probenkörpers [m] 
gradT  Temperaturgradient [K/m]  
q  Wärmestromdichte [W/m²] 
P  Leistung [W] 
A, B, a, b, x, y, z Gesteinsabhängige Koeffizienten [-] 
z Tiefe [m] u. GOK 
Eth Wärmeinhalt [J] 
CR Konsistenzverhältnis  
CI Konsistenzindex  
n Rang der Bewertungsmatrix 
emax  maximaler Eigenwert 
T Transmissibilität [m³] 
μ Viskosität des Thermalwassers (temperaturabhängig) [Pa∙s]  
Δp Druckdifferenz im Thermalwasserkreislauf [Pa] 
Einleitung 
1 
1 Einleitung 
Die Geothermie hat als regenerative Energieform einen hohen Wert für den Schutz der Umwelt. Als 
grundlastfähige, erneuerbare, theoretisch überall verfügbare Energiequelle hat sie das Potenzial 
durch verstärkte Nutzung fossile Energieträger wie Kohle, Erdöl und Erdgas z. T. zu ersetzen, den 
Ausstoß von CO2 in die Atmosphäre erheblich zu reduzieren und somit zum Klimaschutz beizutragen. 
Das geothermische Potenzial Deutschlands übersteigt den Energieinhalt aller konventionellen Ener-
gieträger um ein Vielfaches und kann durch die Nutzung der Tiefen Geothermie unter Berücksichti-
gung von Gewinnungs- und Erzeugungsverlusten und der limitierenden natürlichen 
Wärmeproduktion in elektrische und nutzbare thermische Energie umgewandelt werden. Die Ent-
wicklung und das Wachstum geothermischer Energienutzung hat in Deutschland mit der Aufnahme 
der geothermischen Stromerzeugung in das Erneuerbare-Energien-Gesetz (EEG), der Einführung und 
inzwischen mehrfach erfolgten Erhöhung der Einspeisevergütung und der direkten Förderung durch 
das Bundesministerium für Umwelt, Naturschutz und Reaktorsicherheit (BMU) erhebliche Fort-
schritte gemacht. 
Die Nutzung der Tiefen Geothermie zur Stromgewinnung erfolgt über die Förderung großer Mengen 
heißer Wässer aus künstlich geschaffenen (petrothermale Systeme) oder natürlich vorhandenen 
(hydrothermale Systeme) Grundwasserleitern in großen Tiefen. Dies stellt hohe Anforderungen an 
die Ergiebigkeit und Permeabilität der tiefen Heißwasseraquifere und ist daher mit einem hohen und 
schwer kalkulierbaren Fündigkeitsrisiko behaftet. Um das Risiko für neue tiefengeothermische Pro-
jekte zu verringern, sind somit Kenntnisse über den strukturellen Aufbau und die Gesteinseigen-
schaften des Untergrundes unabdingbar. 
1.1 Ausgangssituation und Rahmenbedingungen  
Die Potenziale der geothermischen Stromerzeugung in Deutschland wurden durch den 
Sachstandsbericht des Bundestagsausschusses für Bildung, Forschung und Technikfolgenabschätzung 
(TAB-Arbeitsbericht Nr. 84, Paschen et al. 2003) dargestellt. Für Hessen wurden dabei keine Potenzia-
le für die Nutzung der Tiefen Geothermie ausgewiesen. Allein auf der Untergrundtemperatur und 
Erkundungsdaten der Kohlenwasserstoff-Industrie (KW-Industrie) basierende Abschätzungen des 
Potenzials liegen für einzelne potenzielle Zielhorizonte im hessischen Teil des Oberrheingrabens vor 
(Hänel & Staroste 1988, 2002, Hurter & Schellschmitt 2003). Das nach den Vorschlägen der TAB-
Arbeitsberichts in 2005 initiierte Projekt „Geothermisches Informationssystem von Deutschland” 
(GeotIS) hatte u. a. zum Ziel, die hydrothermalen Ressourcen von Deutschland zu erfassen (Schulz et 
al. 2009). Die in diesem Projekt erfassten Regionen schließen Hessen nicht mit ein. 
In Anlehnung an diese Arbeiten wurde deutlich, dass auch für Hessen durch die intensivere Auswer-
tung vorhandener und Gewinnung zusätzlicher Daten eine weitaus bessere Einschätzung der tiefen-
geothermischen Potenziale und deren systematische Erfassung möglich wäre. Das technische 
Entwicklungspotenzial für tiefengeothermische Nutzungen ist nach Paschen et al. (2003) mit 1.200 EJ 
in Deutschland so groß, dass neben den hydrothermalen Potenzialen auch die entsprechenden pet-
rothermalen Potenziale betrachtet werden sollten. Aus diesem Grund kann sich eine umfassende 
Bewertung des landesweiten Potenzials für Hessen nicht nur auf das Hochpotenzialgebiet des Ober-
rheingrabens beschränken. Um diesen umfassenden Ansatz der Potenzialbetrachtung weiter zu ver-
folgen, sind neben den Stromerzeugungspotenzialen auch die Möglichkeiten der 
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Heizwärmegewinnung mit Tiefer Geothermie zu betrachten. Hierbei sollten außerdem alle techni-
schen Nutzungsarten (Nutzung hydrothermaler und petrothermaler Systeme durch offene und ge-
schlossene Wärmetauschersysteme) berücksichtigt werden. 
Umfangreiche Datengrundlagen für die Tiefe Geothermie existierten für Hessen bisher nur zu den 
Untergrundtemperaturen im Oberrheingraben. Jede tiefengeothermische Nutzung ist außer der 
Temperatur aber maßgeblich von der zu erreichenden Fördermenge und Reinjektionsmenge des 
Wärmeträgermediums Wasser aus einem Zielhorizont und von der konvektiven und konduktiven 
Wärmenachlieferung aus der Umgebung in den Entnahmebereich abhängig. Über die für die Ge-
samtbetrachtung des tiefengeothermischen Potenzials wichtigen Eigenschaften Porosität, Permeabi-
lität und Wärmeleitfähigkeit der potenziell nutzbaren Gesteinseinheiten waren keine 
flächendeckenden Informationen vorhanden. Um eine dreidimensionale Bewertung des tiefengeo-
thermischen Potenzials vornehmen zu können, waren diese Eigenschaften hessenweit zu erheben 
und mit der Geologie und Struktur des Untergrundes sowie der Untergrundtemperatur in einen Zu-
sammenhang zu bringen. 
Den Anspruch der umfassenden Betrachtung der tiefengeothermischen Potenziale von Hessen ver-
wirklicht das Forschungs- und Entwicklungsprojekt „3D-Modell der geothermischen Tiefenpotenziale 
von Hessen“, kurz „Hessen 3D“, in dessen Rahmen die vorliegende Arbeit erstellt wurde. Für dieses 
Projekt wurden einerseits die geologische Tiefenstruktur und andererseits die landesweiten tiefen-
geothermischen Potenziale Hessens ermittelt und in einem dreidimensionalen Modell dargestellt.  
Am Institut für Angewandte Geowissenschaften der Technischen Universität Darmstadt wurde das 
Projekt federführend durch das Fachgebiet Angewandte Geothermie in Zusammenarbeit mit dem 
Fachgebiet Geo-Ressourcen und Geo-Risiken bearbeitet. Die wissenschaftliche Projektbearbeitung 
erfolgte in zwei Teilprojekten. Das geologische Strukturmodell und die Methode zur Potenzial-
evaluation wurden von Arndt (2012) bearbeitet und stellen mit dem gemeinsam erstellten Unter-
grundtemperaturmodell die Grundlage für das mit dieser Arbeit vorgestellte geothermische Modell 
und die landesweite Bestimmung und Quantifizierung der tiefengeothermischen Potenziale dar.  
Es ist das erste geologisch-geothermische 3D-Modell, das den tiefen Untergrund für ein komplettes 
Bundesland geologisch und strukturell erfasst, mit nutzungsbezogenen Kennwerten belegt und so 
erstmals die Bestimmung des tiefengeothermischen Potenzials Hessens ermöglicht. Es kann weiter-
hin für die Qualitätssicherung bei der Projektierung von geothermischen Anlagen dienen und soll 
helfen, das Fündigkeitsrisiko zu quantifizieren und zu minimieren. Dabei soll das Modell nicht die 
Untersuchungen ersetzen, die bei der standortbezogenen Planung tiefengeothermischer Projekte 
notwendig sind. 
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1.2 Ziele und Vorgehensweise 
Hauptziel der vorliegenden Arbeit war die Erstellung eines geothermischen Modells zur Unter-
suchung der tiefengeothermischen Potenziale zur Stromerzeugung und Heizwärmegewinnung von 
Hessen. Dabei wurden alle Formen der tiefengeothermischen Nutzung berücksichtigt. So wurden 
neben den hydrothermalen und petrothermalen Potenzialen auch die entsprechenden Potenziale für 
geschlossene Systeme wie tiefe Erdwärmesonden und störungsbezogene Systeme untersucht. Das 
Modell soll Aussagen zum Potenzial für insgesamt vier verschiedene tiefengeothermische Nutzungs-
systeme ermöglichen und darüber hinaus zur Information der Öffentlichkeit, der politischen Ent-
scheidungsträger und Investoren aus der Wirtschaft dienen. Zusätzlich soll es, insbesondere in der 
Frühphase der Planung tiefengeothermischer Projekte, auch für Fachplaner anschauliche Informatio-
nen zum tiefengeothermischen Potenzial und zur Ausbildung des tieferen Untergrundes von Hessen 
bereitstellen.  
Um diese Ziele erfüllen zu können, wurden für die geologischen Einheiten Hessens alle wichtigen 
Eigenschaften wie die Gesteins- und Gebirgspermeabilität, Porosität, Wärmeleitfähigkeit, Tempera-
turleitfähigkeit und spezifische Wärmekapazität ermittelt sowie weitere geologische Faktoren unter-
sucht (Kapitel 3.6 und 6). Zur Erfassung, Speicherung und Auswertung der in Laboruntersuchungen 
und aus Felddaten ermittelten thermophysikalischen und hydraulischen Kennwerte wurde eine geo-
thermische Datenbank von Hessen entwickelt. Anhand dieser wurde das strukturelle geologische 3D-
Modell von Hessen mit geothermischen Kennwerten belegt. 
Bei der Modellattributierung wurde sowohl die Temperatur- und Tiefenabhängigkeit der hydrauli-
schen als auch der geothermischen Eigenschaften mit einbezogen und eine entsprechende Korrektur 
dieser Kennwerte implementiert. Dies ist entscheidend, da mit zunehmender Tiefe zum einen die 
Auflast durch überlagernde Gesteine steigt und die Porosität und Permeabilität reduziert wird, und 
zum anderen die konduktiven Wärmetransporteigenschaften der Gesteine durch die steigende Tem-
peratur verringert werden. Für die oberflächennah im Aufschluss oder in Bohrungen ermittelten Ge-
steinskennwerte bedeutet dies, dass sie mit bekannten oder aus eigenen Messungen abgeleiteten 
Gleichungen auf Reservoirbedingungen (Druck und Temperatur) umgerechnet werden müssen. Die 
geothermischen Kennwerte einer Gesteinseinheit können sich dadurch so verändern, dass die geo-
thermische Eignung in der Tiefe anders ist, als von den oberflächennah ermittelten Werten her zu 
erwarten gewesen wäre (Kapitel 7.2). 
Bei der tiefengeothermischen Potenzialbestimmung wurde berücksichtigt, dass für die jeweiligen 
Nutzungssysteme die einzelnen Eigenschaften von unterschiedlicher Relevanz sind und entsprechend 
gewichtet werden müssen (Kapitel 8.3.1). So sind für hydrothermale Systeme beispielsweise die na-
türlichen hydraulischen Eigenschaften des Untergrundes wie Permeabilität, Porosität und Transmis-
sibilität von größerer Bedeutung als für petrothermale Systeme. Die thermophysikalischen 
Gesteinseigenschaften Wärmeleitfähigkeit und Temperaturleitfähigkeit sind hingegen für geschlos-
sene Systeme wie Tiefe Erdwärmesonden von wesentlich größerer Bedeutung als für offene hydro- 
oder petrothermale Systeme. Der Verlauf und die Tiefe größerer Störungssysteme sowie deren Ori-
entierung zum Spannungsfeld sind unter anderem die maßgeblichen Parameter für störungsbezoge-
ne Systeme. Störungen und deren Wasserwegsamkeit haben aber auch bei hydro- und vor allem 
petrothermalen Systemen einen entscheidenden Einfluss auf das Potenzial (Kapitel 3.6.4). Für stö-
rungsbegleitende Zonen erhöhter Bruchdichte können gegenüber dem unbeeinflussten Gebirge er-
höhte Gebirgspermeabilitäten angenommen werden. Für das geothermische Modell wurden 
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dementsprechend bei der Zuweisung der Gebirgspermeabilitäten Zonen erhöhter Kluftdichte im Ein-
flussbereich von Störungen berücksichtigt (Kapitel 7.2.3). 
Auf Basis des geothermischen 3D-Modells wurde mit der im Rahmen des Forschungsprojekts entwi-
ckelten semiautomatisierten Methode das Potenzial für die verschiedenen Nutzungssysteme be-
stimmt. Das Ergebnis wurde abschließend unter Berücksichtigung von geologischen Faktoren, die 
nicht im Modell dargestellt werden konnten, diskutiert. Eine für die Nutzungssysteme regional unter-
gliederte Quantifizierung des tiefengeothermischen Potenzials ermöglicht den Vergleich mit nationa-
len (z. B. GeotIS, Schulz et al. 2009) oder internationalen (Atlas of geothermal resources in Europe, 
Hurter & Schellschmidt 2003) tiefengeothermischen Potenzialbetrachtungen oder Modellen sowie 
weiteren Formen der Erneuerbaren Energie (Kapitel 6 und 9). 
 
 
Kurz gefasst wurden die folgenden Arbeitsziele definiert : 
• Aufbau einer geothermischen Datenbank aller wichtigen Kennwerte (Wärmeleitfähigkeit, 
Temperaturleitfähigkeit, spezifische Wärmekapazität, Gesteins- und Gebirgspermeabilität, 
Porosität und Dichte) für die tiefengeothermisch relevanten geologischen Einheiten Hessens.  
• Geologische und geothermische Beschreibung der Modelleinheiten unter Berücksichtigung 
entscheidender geologischer Einflussfaktoren (z. B. Korngröße, Modalbestand, sedimentolo-
gische und diagenetische Fazies, Mächtigkeit, vertikale und laterale Verzahnung der Reser-
voireinheiten, Störungssysteme, rezentes Spannungsfeld) auf das tiefengeothermische 
Potenzial. 
• Ermittlung statistisch abgesicherter gesteinsbezogener Kennwerte zur Attributierung der 
Einheiten des geologischen 3D-Strukturmodells (Mittelwert, Median, Standardabweichung, 
Minimal- und Maximalwert etc.). 
• Attributierung der geothermischen Modelleinheiten unter Berücksichtigung der Teufen- und 
Temperaturabhängigkeit und des Einflusses größerer Störungssysteme im geologischen 3D-
Strukturmodell. 
• Bestimmung der natürlichen hydrothermalen und petrothermalen Potenziale zur Stromer-
zeugung und Heizwärmegewinnung in Hessen mit Hilfe der semiautomatisierten Methodik. 
• Bewertung der Ergebnisse der semiautomatisierten Bestimmung des tiefengeothermischen 
Potenzials unter Berücksichtigung der nicht im Modell darstellbaren Einflussfaktoren. 
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2 Grundlagen der Tiefen Geothermie 
Grundlagen der Tiefen Geothermie werden bei Buntebarth (1989), Kaltschmitt et al. (2003), Dickson 
& Fanelli (2003), DiPippo (2008), Bundschuh & Suarez Arriaga (2010), VBI Leitfaden Tiefe Geothermie 
(2010), Huenges (2010), Stober & Bucher (2012) u. v. m. beschrieben. Die in diesen Arbeiten gegebe-
nen Erläuterungen zu den für die Nutzung eines tiefengeothermischen Systems relevanten geo-
thermischen, hydraulischen und hydrochemischen Eigenschaften sowie die darüber hinaus benötig-
ten spezifischen Untergrunddaten und geeignete Untersuchungsmethoden stellen die Grundlage für 
die folgenden Begriffsbestimmungen und Erläuterungen zu den Nutzungssystemen und relevanten 
Eigenschaften dar. 
2.1 Begriffsbestimmungen 
Geothermische Energie ist per Definition die in Form von Wärme gespeicherte, natürlich vorhandene 
Energie unterhalb der Oberfläche der festen Erde (VDI-Richtlinie 4640). Die Begriffe Erdwärme oder 
Geothermie werden synonym verwendet.  
Geothermie steht generell überall und jederzeit zur Verfügung und ist bei sachgerechter Bewirtschaf-
tung praktisch unerschöpflich. Zu einem Teil von ca. 30 % entstammt die Erdwärme der Gravitati-
onswärme aus der Entstehung der Erde vor ca. 4,5 Mrd. Jahren. Der größere Teil von ca. 70 % ist auf 
den radioaktiven Zerfall von Uran-, Thorium- und Kaliumisotopen in der Erdkruste zurückzuführen 
(Personenkreis (PK) Tiefe Geothermie 2007). Im Bereich kontinentaler Kruste steigt die Temperatur 
mit der Tiefe im Mittel um 3 K bis 3,5 K pro 100 m an. Diese Temperaturzunahme pro Teufen-
abschnitt wird als Temperaturgradient bzw. geothermischer Gradient bezeichnet und in mK/m ge-
messen, was umgangssprachlich der Angabe in °C/km entspricht. Dieser Gradient wird durch den 
natürlichen Wärmestrom aus der Tiefe an die Erdoberfläche verursacht.  
Geothermische Systeme lassen sich unter verschiedenen Gesichtspunkten klassifizieren. Klassische 
Definitionen untergliedern geothermische Systeme stark vereinfacht in die drei Hauptelemente 
Wärmequelle, Reservoir und Wärmeträgerfluid (Dickson & Fanelli 2003). Demnach ist in Hoch-
temperatursystemen die Wärmequelle an vulkanische Aktivität gebunden, während abseits vulka-
nisch aktiver Regionen der natürliche Wärmestrom aus dem Erdinnern die Wärmequelle darstellt. 
Das Reservoir ist das Volumen heißen Gesteins, aus dem die Wärme durch das Wärmeträgerfluid 
entzogen wird. Nach dieser Einteilung ist die Wärmequelle der einzige Teil des Systems, der natürlich 
vorhanden sein muss. Das Reservoir kann hingegen entweder eine natürliche, ausreichend hohe 
Durchlässigkeit haben, damit das Wärmeträgerfluid zirkulieren kann (hydrothermale Systeme), oder 
die Durchlässigkeit wird durch künstliche Maßnahmen so erhöht, dass die Zirkulation möglich wird 
(petrothermale Systeme). Ebenso kann das Wärmeträgerfluid bereits im Reservoir in Form von 
Dampf oder Wasser vorhanden sein oder über Bohrungen injiziert werden. 
Ein Kriterium zur Klassifizierung geothermaler Ressourcen ist die Enthalpie des im Reservoir ge-
speicherten Wärmeträgerfluids. Die Enthalpie beinhaltet den thermischen Energieinhalt der Fluide 
und die über die Druckverhältnisse gespeicherte Volumenarbeit, ist also proportional zu Temperatur 
und Druck im Reservoir. Anhand der Reservoirtemperatur erfolgt die Unterteilung in Niedrig-
enthalpie-, Mittelenthalpie- und Hochenthalpieressourcen (Muffler & Cataldi 1978, Hochstein 1990, 
Benderitter & Cormy 1990, Nicholson 1993, Axelson & Gunnlaugson 2000). Die Grenzen zwischen 
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den einzelnen Einteilungen sind je nach Autor unterschiedlich. Von Hochenthalpiesystemen wird 
jedoch überwiegend erst ab Temperaturen von mehr als 200 °C in Tiefen von weniger als 3 km ge-
sprochen, während Niedrigenthalpiesysteme durch Temperaturen von 90 bis 150 °C zu den Mittelen-
thalpiesystemen abgegrenzt werden. In Deutschland kommen nach dieser Einteilung ausschließlich 
Niedrig- bis Mittelenthalpiesysteme und keine Hochenthalpiesysteme vor, so dass sich eine Unter-
teilung der Geothermie nach anderen Kriterien anbietet. 
Die in Deutschland gebräuchlichste Einteilung erfolgt unter gleichzeitiger Berücksichtigung der Tiefe 
und Temperatur der Wärmegewinnung in Oberflächennahe und Tiefe Geothermie. Wird zusätzlich 
die natürliche Durchlässigkeit mit einbezogen, bietet sich die in Abbildung 1 dargestellte Unterteilung 
in geothermische Systeme und von der Temperatur abhängige Nutzungsarten der geothermischen 
Energie an, die im Rahmen der vorliegenden Arbeit verwendet wurde. Diese Unterscheidung ist auch 
deshalb sinnvoll, weil neben verschiedenen Techniken zur Energiegewinnung unterschiedliche Eigen-
schaften des Reservoirgesteins zur Charakterisierung der Systeme erforderlich sind (PK Tiefe Geo-
thermie 2007). 
 
 
Abb. 1: Einteilung der geothermischen Systeme (links) und Nutzungsarten (rechts) nach Reservoirtempe-
ratur und -permeabilität (ohne Berücksichtigung weiterer geologischer Eigenschaften oder der Tiefenab-
hängigkeit thermophysikalischer oder hydraulischer Reservoireigenschaften).  
 
Die Tiefe Geothermie umfasst Systeme, bei denen die geothermische Energie über Tiefbohrungen 
erschlossen wird und deren Energie direkt (d. h. ohne Niveauanhebung) genutzt werden kann (PK 
Tiefe Geothermie 2007). Durch diese Definition wird die Tiefe Geothermie von der Oberflächennahen 
Geothermie abgegrenzt. 
Bei der Oberflächennahen Geothermie wird die geothermische Energie dem oberflächennahen Be-
reich der Erde (meistens bis 150 m, max. bis 400 m Tiefe) entzogen, z. B. mit Erdwärmekollektoren, 
Erdwärmesonden, Grundwasserbohrungen oder Energiepfählen (vgl. VDI-Richtlinie 4640). Eine ener-
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getische Nutzung zur Heizwärmegewinnung kann hier nur mit Wärmepumpen erfolgen (Kaltschmitt 
et al. 2003). Direktheizungen im Niedrigsttemperaturbereich (z. B. Heizung von Weichen) über Heat-
Pipes beispielsweise mit CO2 als Wärmeträgermedium sind in der Entwicklung. 
Die Tiefe Geothermie beginnt per Definition bei einer Tiefe von mehr als 400 m und einer Tempera-
tur über 25 °C (PK Tiefe Geothermie 2007, Stober et al. 2011). Allgemein üblich ist allerdings, von 
Tiefer Geothermie (Stromerzeugung und Heizwärmegewinnung) erst bei Tiefen über 1.000 m und bei 
Temperaturen von mehr als 60 °C zu sprechen.  
Die Erschließung tief liegender Erdwärme kann entweder über offene oder geschlossene Systeme 
erfolgen. Bei offenen Systemen wird in großen Tiefen natürlich vorhandenes Thermalwasser (hydro-
thermale Systeme) oder künstlich eingebrachtes und im Untergrund erhitztes Wasser (petrothermale 
Systeme) an die Erdoberfläche gepumpt und dient sowohl der Stromerzeugung als auch der direkten 
Beheizung von Gebäuden (Nah- oder Fernwärme). Bei geschlossenen Systemen wird die Wärme über 
tiefe Erdwärmesonden konduktiv entzogen und es findet kein stofflicher Austausch mit dem Unter-
grund statt. Die Nutzung erfolgt hier in der Regel mit Wärmepumpen und dient bisher ausschließlich 
der Heizwärmegewinnung.  
Ebenfalls zur Geothermie zählt die Nutzung der geothermischen Energie aus Bergwerken, Kavernen, 
Tunneln und die Speicherung von Wärmeenergie in hydro- oder petrothermalen Systemen, der ein 
hohes Entwicklungspotenzial zugesprochen wird, die im Rahmen dieser Arbeit jedoch nicht berück-
sichtigt wurde. 
2.2 Tiefe Geothermie in Deutschland 
Grundlagen der Tiefen Geothermie in Deutschland wurden durch den Personenkreis (PK) Tiefe Geo-
thermie der staatlichen geologischen Dienste in einer Arbeitshilfe für die Nutzung der geo-
thermischen Energie aus dem tiefen Untergrund (PK Tiefe Geothermie 2007) zusammenfassend dar-
gestellt. Sie beinhaltet ein Verzeichnis geothermischer Nutzungen für Deutschland und die Definition 
der für die jeweiligen geothermischen Nutzungen zu erfassenden Daten bzw. Reservoireigenschaf-
ten. Die hierfür relevanten Untersuchungsmethoden und -verfahren wurden in einer weiteren Ar-
beitshilfe ebenfalls von PK Tiefe Geothermie (2008) beschrieben.  
Diese Arbeitshilfen geben einen Überblick über Grundlagen, geothermische, hydraulische und hydro-
chemische Eigenschaften, Verfahren, Daten und Planungsschritte für tiefengeothermische Projekte in 
Deutschland. Weitere grundlegende Arbeiten sind die Studie zu den Nutzungsmöglichkeiten der Tie-
fen Geothermie in Deutschland (Stober et al. 2011) sowie das geothermische Informationssystem für 
Deutschland (GeotIS, Schulz et al. 2009). Ziel dieser Arbeiten war unter anderem, die von Paschen et 
al. (2003) beschriebenen tiefengeothermischen Potenziale genauer zu untersuchen und konkrete 
Nutzungsmöglichkeiten besser einschätzen zu können.  
In Deutschland beträgt die Wärmestromdichte durchschnittlich etwa 65 mW/m². Die Temperatur-
verteilung im Untergrund von Deutschland ist jedoch nicht einheitlich. Es gibt Gebiete, in denen die 
Temperaturzunahme mit der Tiefe deutlich erhöht ist. In manchen Bereichen des Oberrheingrabens, 
im Gebiet von Bad Urach am Fuß der Schwäbischen Alb, bei Landshut in Bayern oder in einzelnen 
Bereichen im Norddeutschen Becken nimmt die Temperatur um 5 K, teilweise sogar über 10 K pro 
100 m zu (PK Tiefe Geothermie 2007). In diesen Bereichen liegen so genannte positive Temperatur-
anomalien vor. Diese Größenordnung der Temperaturzunahme findet sich auch im hessischen Teil 
des nördlichen Oberrheingrabens. Der Vorteil für die Nutzung der geothermischen Energie liegt da-
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rin, dass die gewünschte Temperatur bereits in geringerer Tiefe erreicht wird und nach PK Tiefe Geo-
thermie (2007) dadurch geringere Bohr- und somit geringere Investitionskosten anfallen. 
2.3 Offene Systeme zur Nutzung der Tiefen Geothermie 
2.3.1 Tiefengeothermische Dubletten zur Stromerzeugung und Wärmegewinnung 
Das offene System einer tiefengeothermischen Dublette besteht meist aus einer Förder- und einer 
Injektionsbohrung, über die das Wasser aus der Tiefe gefördert, in einem Wärmetauscher abgekühlt 
und abschließend wieder reinjiziert wird. Die im Wasser gespeicherte Wärme wird im Wärme-
tauscher auf den Kraftwerks- oder Fernwärmekreislauf übertragen. Prinzipiell könnte das abgekühlte 
Wasser bei geringer Mineralisation auch übertage ins Abwassersystem oder den nächsten Vorfluter 
eingeleitet werden. In der Regel muss es aber aus hydrogeologischen Gründen zur Grundwasserer-
neuerung (Recharge) oder wegen hoher natürlicher Mineralisationen aus entsorgungstechnischen 
und wasserrechtlichen Gründen in denselben Grundwasserleiter in einer bestimmten Entfernung zur 
Förderbohrung wieder injiziert werden (PK Tiefe Geothermie 2007). Offene Systeme mit mehreren 
Förder- und Injektionsbohrungen kommen überwiegend in Systemen mit hoher Enthalpie (Island, 
Neuseeland etc.) vor und sind in Deutschland bisher die Ausnahme. 
Das klassische System besteht aus zwei Vertikalbohrungen in entsprechender Entfernung zueinander. 
Förder- und Injektionsbohrung werden heute in der Regel von einem Bohrplatz aus abgeteuft, wobei 
der Nutzhorizont durch abgelenkte Bohrungen erschlossen wird (Stober et al. 2011). Die hydraulische 
Anbindung an den Grundwasserleiter ist dabei oft günstiger als bei Vertikalbohrungen. Die über-
tägige Anlage benötigt zudem weniger Platz. Alle technischen Einrichtungen können an einem Ort 
installiert und lange übertägige Verbindungsleitungen vermieden werden (PK Tiefe Geothermie 
2007). Vertikalbohrungen haben dagegen den Vorteil, dass das Problem der Expansion der Ver-
rohrung bei der geothermischen Nutzung einfacher zu handhaben ist. 
Die Technik der hydrothermalen Nutzung mittels Dubletten ist weitgehend ausgereift. Besonders in 
Frankreich, aber auch in Italien, Polen, Österreich oder Deutschland (z. B. Neustadt-Glewe, Waren, 
Neubrandenburg, in der Umgebung von München und in Landau (Pfalz)) existieren bereits seit eini-
gen Jahren, teilweise seit Jahrzehnten, hydrothermale Anlagen. Das geförderte und nach der Ab-
kühlung wieder injizierte Wasser zirkuliert übertägig in einem geschlossenen Kreislauf, der meist 
unter Druck gehalten werden muss, um Ausfällungen von Mineralen aus dem hoch salinaren Wasser 
zu verhindern. Das mit Hilfe einer Tauchpumpe an die Oberfläche geförderte Thermalwasser wird 
über einen Wärmetauscher geleitet und die gewonnene Wärme in einen sekundären Kreislauf, bei-
spielsweise den Kraftwerks- oder Fernwärmekreislauf, eingespeist (Abb. 2). 
In Deutschland stehen für die Nutzung von geothermischer Wärme in Stromerzeugungsanlagen mit 
oder ohne Wärmeauskopplung derzeit Vorlauftemperaturen von ca. 100 bis 180 °C zur Verfügung 
(VBI 2010). Demnach scheidet eine Verstromung über einen herkömmlichen Wasserdampfprozess 
aus, so dass für die Verstromung nur Binärverfahren infrage kommen (Kaltschmitt et al. 2003). Nach 
dem aktuellen Stand der Technik kann bei Temperaturen von ca. 90 bis 100 °C mittels Binär-
verfahren, die mit der Verdampfung von Arbeitsmedien mit niedrigem Siedepunkt arbeiten, wie z. B. 
eine ORC-Anlage (Organic Rankine Cycle) oder eine Kalina-Anlage (Wasser-Ammoniak-Mischung als 
Arbeitsmedium), Strom produziert werden (DiPippo 2008). Längere praktische Erfahrungen liegen 
nach PK Tiefe Geothermie (2008) jedoch nur für ORC-Anlagen vor. Mit einer solchen Technologie 
wird seit 2003 in Neustadt-Glewe erfolgreich gearbeitet. Eine weitere Anlage ist in Landau in der 
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Pfalz installiert; eine Kalina-Anlage ist in Unterhaching bei München im Einsatz (Stober & Bucher 
2012). Die benötigte Mindesttemperatur zur Stromerzeugung liegt somit bei ca. 100 °C. Generell gilt, 
dass der Wirkungsgrad der Stromerzeugung mit dem erzielten Temperaturniveau steigt. Nach Ein-
schätzung des VBI (2010) wäre das Abteufen der Tiefbohrungen bis in Temperaturbereiche, die den 
Einsatz von Binärkraftwerken verzichtbar machen, aufgrund der aktuellen Bohrkosten in Deutschland 
unwirtschaftlich. 
 
 
Abb. 2: Prinzipschaltbild einer tiefengeothermischen Dublette mit daran angeschlossenem binären 
Kraftwerk (Organic Rankine Cycle oder Kalina Anlage), verändert nach VDI (2010). 
 
Eine wirtschaftliche geothermische Stromerzeugung ist in Deutschland nach PK Tiefe Geothermie 
(2007) bei Temperaturen über 120 °C und dem Einsatz von Kraft-Wärme-Kopplung (KWK), d. h. der 
gleichzeitigen Gewinnung von mechanischer Energie, die direkt in elektrischen Strom umgewandelt 
wird, und Heizwärme, aufgrund der gegenwärtigen Rahmenbedingungen des EEG möglich. Durch die 
Vergütung und Boni für geothermisch erzeugten Strom können je nach Anlagenkonzeption 25 bis 
30 ct/kWh (EEG 2012) erzielt werden.  
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Nach PK Tiefe Geothermie (2007) ist es für den wirtschaftlichen Betrieb einer geothermischen Dub-
lette erstrebenswert, die Wärme möglichst ganzjährig zu nutzen (z. B. Nah- oder Fernwärmenetz, 
Trocknungsanlage, Bereitstellung von Kühlleistung). Dabei ist die Nutzung der Wärme hintereinander 
auf verschiedenen Temperaturniveaus (Kaskadenprinzip) aus ökonomischer und ökologischer Sicht 
anzustreben, beispielsweise in der Kombination Fernwärme (90 bis 60 °C), Gewächshäuser (60 bis 
30 °C) und Fischzucht (unter 30 °C) (Kaltschmitt et al. 2003 und DiPippo 2008). 
Aussagen über Effizienz, Dauerhaftigkeit und Wirtschaftlichkeit einer geothermischen Anlage sind 
entscheidend von den hydraulischen und thermischen Eigenschaften des Nutzhorizontes sowie der 
Zusammensetzung des Wassers abhängig (PK Tiefe Geothermie 2007). Diese Eigenschaften, die mit 
der vorliegenden Arbeit für Hessen umfangreich zur Verfügung gestellt wurden, müssen dem Er-
laubnisfeldinhaber vorab bestmöglich bekannt sein. Die Entscheidung über die Wirtschaftlichkeit 
geothermischer Anlagen trifft letztendlich der Betreiber/Investor aufgrund betriebswirtschaftlicher 
Überlegungen. Dabei hat die Abnehmerstruktur eine hohe Priorität (PK Tiefe Geothermie 2007).  
Beim Betrieb einer tiefengeothermischen Dublette (hydrothermale und petrothermale Systeme) darf 
es zu keinem hydraulischen oder thermischen Kurzschluss zwischen Förder- und Injektionsbohrung 
kommen. Der Abstand zwischen Injektions- und Förderbohrung muss nach PK Tiefe Geothermie 
(2007) so groß sein, dass innerhalb des vorgesehenen Bewirtschaftungszeitraums von in der Regel 
etwa 30 Jahren keine nachteiligen Temperaturerniedrigungen in der Förderbohrung infolge der Ein-
leitung des abgekühlten Wassers in den Nutzhorizont über die Injektionsbohrung auftreten können. 
Daher müssen bestimmte Mindestabstände zwischen den beiden Bohrungen im Grundwasserleiter 
eingehalten werden. Der Abstand darf allerdings auch nicht zu groß sein, da sonst unter Umständen 
eine hydraulische Verbindung der beiden Bohrungen und somit eine dauerhafte Ergiebigkeit der För-
derbohrung nicht gewährleistet ist. Hydraulische Verbindungen zu anderen Grundwasserstock-
werken, die sich in Druckverlusten oder Temperaturänderungen bemerkbar machen könnten, sind 
durch entsprechende Abdichtungen auszuschließen (PK Tiefe Geothermie 2007). 
Mit Hilfe von numerischen Modellen kann der Abstand zwischen Förder- und Injektionsbohrung vor-
ab rechnerisch optimiert werden (PK Tiefe Geothermie 2007). Diese Berechnungen bzw. Modellie-
rungen sind auch für die Bemessung von Bewilligungsfeldern erforderlich (Schulz 2004). Das im 
Rahmen des Projektes entwickelte geothermische 3D-Modell kann unter Zuhilfenahme der zur Ver-
fügung gestellten geothermischen Daten und durch eigene Explorationsdaten der Erlaubnisfeldinha-
ber als Grundlage für numerische Modellierungen dienen.  
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2.3.2 Hydrothermale Systeme 
Voraussetzung für die Nutzung hydrothermaler Systeme zur Stromerzeugung ist die Existenz von 
tiefen Grundwasserleitern mit ausreichend hohen Durchlässigkeiten und Reservoirtemperaturen. Die 
entscheidende Eigenschaft neben der Temperatur des Grundwasserleiters ist dessen Ergiebigkeit, 
d. h. die zu erzielende Förderrate bei einer noch (wirtschaftlich und technisch) zu vertretenden Ab-
senkung (Druckentlastung) (PK Tiefe Geothermie 2007). Die zur Stromerzeugung mindestens benö-
tigte Fließrate von heißem Wasser wird je nach Autor (Paschen et al. 2003, Schulz et al. 2009, VBI 
2010 u. a.) mit 50 bis 100 m³/h angegeben.  
 
 
Abb. 3: Schematische Darstellung einer hydrothermalen Dublette mit einer vertikalen Injektions- (blau) 
und Produktionsbohrung (rot) (Sass & Hoppe 2011). 
 
Da im Rahmen der vorliegenden Arbeit nur natürliche geothermische Potenziale betrachtet werden, 
sind ausschließlich solche Gesteine als hydrothermale Systeme zu klassifizieren, die von Natur aus 
eine Durchlässigkeit aufweisen, die zur Erreichung der nötigen Ergiebigkeiten ausreichend ist. Ist dies 
nicht der Fall, kommt eine geothermische Nutzung durch offene Systeme zur Stromerzeugung nur 
Geothermie-
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unter Einsatz technischer Verfahren (Stimulationsverfahren) zur Erhöhung der Durchlässigkeit in Fra-
ge.  
Für hydrothermale Systeme sind Gebirgspermeabilität bzw. Transmissibilität die mit Abstand wich-
tigsten Eigenschaften. Wärmeleitfähigkeiten sind von untergeordnetem Interesse, da der Wärme-
transport nahezu ausschließlich konvektiv in der primären und der sekundären Porosität erfolgt. Für 
die quantitative Beurteilung der Hydraulik solcher Systeme sind sogenannte Doppel-Porositäts-
Modelle notwendig, welche sowohl Angaben zur Gesteins- als auch zur Gebirgspermeabilität benöti-
gen (Moench 1984, Sen 1988, 2002)  
In Festgesteins-Grundwasserleitern beruht die Durchlässigkeit und damit die Ergiebigkeit des Grund-
wasserleiters auf dem Vorhandensein von offenen Klüften oder Kavernen, auf einer ausreichenden 
durchflusswirksamen Porosität sowie auf anderen makroskopischen Hohlräumen, wie sie u. a. bei 
Verkarstung oder in Störungszonen angetroffen werden können. Wird die erwartete Durchlässigkeit 
bei der Erschließung zunächst nicht angetroffen, sind Ertüchtigungsmaßnahmen wie beispielsweise 
das Säuern bei karbonatischem Gestein oder das hydraulische Stimulieren („hydraulic fracturing”), 
ggf. in Kombination mit einer Säuerung, möglich. In Anlehnung an Erfahrungen aus der Erdölindustrie 
können zur Steigerung der Ergiebigkeit auch Ablenkbohrungen im Nutzhorizont durchgeführt wer-
den. 
Weiterhin spielt die Hydrochemie des Thermalwassers eine große Rolle. Bestimmte Bestandteile im 
Wasser (Gase, Schwermetalle, Salze, radioaktive Stoffe u. a.) können eine geothermische Nutzung 
ausschließen oder so erschweren, dass sie nur unter erhöhtem technischen Aufwand möglich ist. Bei 
der Durchführung eines Projektes muss stets eine Einzelfallabschätzung, vor allem auch zur Planung 
der Betriebsparameter der Kraftwerksanlage, durchgeführt werden. 
Wegen dieser Abhängigkeit hydrothermaler Erschließungen von Durchlässigkeit, Temperatur und 
Wasserbeschaffenheit ist die Betrachtung des Fündigkeitsrisikos (z. B. Schulz 2006) besonders wich-
tig. Es ist das Risiko, ein geothermisches Reservoirgestein mit einer (oder mehreren) Bohrung(en) in 
nicht ausreichender Quantität oder Qualität zu erschließen. Die Quantität wird über die thermische 
Leistung, die proportional zur Förderrate und -temperatur ist, definiert. Die benötigte Mindestförder-
rate und -temperatur ergeben sich aus den Wirtschaftlichkeitsüberlegungen des Betreibers und kön-
nen im Rahmen großmaßstäblicher Potenzialstudien nur unscharf abgegrenzt werden. 
Als ein Sonderfall der hydrothermalen Nutzung ist nach PK Tiefe Geothermie (2007) die balneologi-
sche Anwendung von Tiefenwässern in Thermalbädern zu sehen. Hier reicht wegen der geringen 
Fördermenge und dem damit verbundenem Entfallen der Entsorgungsfrage eine einzelne (Pro-
duktions-)Bohrung aus. 
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2.3.3 Petrothermale Systeme 
Bei petrothermalen Systemen erfolgt die Gewinnung der geothermischen Energie aus dem tieferen 
Untergrund unabhängig von gut wasserdurchlässigen Horizonten. Dabei wird die im heißen, gering 
wasserdurchlässigen Gestein gespeicherte Energie genutzt. 
 
 
Abb. 4: Schematische Darstellung einer petrothermalen Dublette mit Injektions- (blau) und Produktions-
bohrung (rot) und künstlich geschaffenem Wärmetauscher zwischen den Endpunkten der Bohrungen, in 
denen sich das injizierte Wasser erhitzen kann (Sass & Hoppe 2011) 
 
Neben dem klassischen Begriff Hot Dry Rock (HDR) werden auch die Begriffe Deep Heat Mining, Hot 
Wet Rock, Hot Fractured Rock oder Stimulated Geothermal System verwendet. Der umfassende Be-
griff Enhanced Geothermal Systems (EGS) beinhaltet auch stimulierte hydrothermale Systeme und 
wurde für das Forschungsprojekt allgemein für Systeme verwendet, deren Durchlässigkeit unter Ein-
satz technischer Maßnahmen ertüchtigt wurde (Tester et al. 2006). Somit ist der Begriff petrother-
male Systeme ebenso wie der Begriff hydrothermale Systeme im Rahmen der vorliegenden Arbeit 
nur durch die natürlichen geologischen Bedingungen und damit durch die unveränderten Eigenschaf-
ten der Gesteine definiert. 
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Die Nutzung petrothermaler Systeme erfolgt über das HDR-Verfahren, das Temperaturen von mehr 
als 150 bis 200 °C in Tiefen von mehr als 3.000 m zum Ziel hat (Abb. 4). Die HDR-Technologie stammt 
ursprünglich aus der Erdöl-/Erdgastechnologie und ist dort in Sedimentgesteinen eine seit Jahrzehn-
ten gängige Methode, um die Förderrate zu erhöhen und die Zuflussbedingungen zu verbessern 
(Stober & Bucher 2012). Zielhorizont bei der Geothermie ist üblicherweise das kristalline Grundgebir-
ge. Inwieweit dichte Sedimentgesteine mit der HDR-Technik genutzt werden können, ist Gegenstand 
der Forschung und von Pilotprojekten (u. a. Legarth et al. 2003, Orzol et al. 2005, Stober & Jodocy 
2009, Sulzbacher & Jung 2010, Huenges 2010, Jodocy & Stober 2011, Stober 2011). Solche dichten 
Sedimentgesteine sind per Definition ebenfalls als petrothermale Systeme zu betrachten. Für die 
petrothermale Nutzung ist die Temperatur des Zielhorizontes und die Bohrtiefe entscheidend. Um 
einen wirtschaftlichen Betrieb zu ermöglichen, sind Standorte mit erhöhten Temperaturgradienten 
(in Hessen das Gebiet des nördlichen Oberrheingrabens) aufgrund der Bohrkosten von besonderem 
Interesse. Da petrothermale Systeme unabhängig vom Vorhandensein hoch permeabler Grundwas-
serleiter sind, gilt ihre Erschließung durch die HDR-, bzw. EGS-Technologie nahezu überall als mach-
bar (Stober & Bucher 2012). 
Das kristalline Grundgebirge weist in der Regel ein Kluftnetz auf, das mit hoch mineralisiertem Was-
ser gefüllt und mehr oder weniger gut verbunden ist, und somit grundsätzlich eine Wasserzirkulation 
ermöglicht. Es verhält sich wie ein Grundwasserleiter mit geringen bis sehr geringen Durchlässigkei-
ten (Kapitel 6.1.3.2). Nach dem Abteufen einer Bohrung werden durch hydraulische Stimulationmaß-
nahmen das natürlich vorhandene Kluftsystem geweitet oder neue Risse geschaffen. Dadurch erhöht 
sich die natürliche Permeabilität und zusätzliche Wasserwegsamkeiten werden erzeugt. Um die not-
wendigen Durchflussraten und Temperaturen dauerhaft zu erzielen, muss das stimulierte Kluftnetz-
werk eine Mindestgröße für die Wärmeaustauschfläche aufweisen und langfristig geöffnet bleiben. 
Die zweite Bohrung wird in den stimulierten Bereich abgeteuft und über weitere Stimulationen mit 
diesem verbunden. Durch diesen künstlichen Wärmetauscher oder „Durchlauferhitzer“ schickt man 
Oberflächenwasser über die Injektions- und Förderbohrungen, um die Gebirgswärme aufzunehmen 
(PK Tiefe Geothermie 2007). Bei diesem System stellt somit das Gebirge die Wärmequelle dar, wäh-
rend das Wasser als Wärmeträger fungiert.  
Nach bisheriger Kenntnis (PK Tiefe Geothermie 2007) wird beim HDR-Verfahren vorwiegend das vor-
handene Kluftnetzwerk ausgenutzt bzw. reaktiviert, so dass Gebiete mit mittlerer bis hoher natürli-
cher Kluftdichte des Gebirges für die Erschließung vorzuziehen sind. Die Schaffung neuer Risse ist je 
nach Spannungszustand und Auslegung der Stimulationsarbeiten aber ebenfalls möglich und kann 
entscheidend zur Erhöhung der Durchlässigkeit beitragen. Wesentlichen Einfluss auf den Erfolg der 
Stimulationsmaßnahme haben Injektionsmenge und -rate, Injektionsdruck bzw. Druckgradient sowie 
die hydrochemischen Eigenschaften des Injektionsfluids.  
Ideal ist ein homogenes Kluftsystem, um bei der Stimulation unter dem gegebenen Stressfeld eine 
optimale Größe für die Wärmetauscherflächen zu erhalten. Rybach (2004) fordert beispielsweise 
eine Mindestgröße für die Wärmeaustauschfläche von mehr als 2 km² und eine Reservoirgröße von 
mehr als 0,2 km³. Daraus ergibt sich nach Stober et al. (2011) für eine petrothermale Dublette ein 
untertägiger Abstand von 1.000 m bei einer Länge des unverrohrten Bohrlochabschnittes von etwa 
300 m. 
Die Mindestgröße des künstlich geschaffenen Wärmetauschers ist abhängig von der erschlossenen 
Gesteinsart und Kluftdurchlässigkeit. Bei petrothermalen Systemen sind daher für die Planung der 
Bohrung und der Stimulation Auskünfte über die Petrographie und die mechanischen Eigenschaften 
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des Gesteins wichtig. Granitische Gesteinsverbände reagieren normalerweise wesentlich rigider auf 
tektonische Beanspruchungen als metamorphe Gebirge und sind daher häufig intensiver geklüftet 
und durchlässiger (Stober 1995). Aussagen zur Standfestigkeit des Gebirges sowie über Verlauf und 
Art von Störungen sind ebenfalls bedeutsam, da die geplanten Stimulationsstrecken der Injektions-
bohrungen und die Zirkulationsbereiche in einem ausreichenden Abstand zu Verwerfungen platziert 
werden müssen. Nur dann werden nach PK Tiefe Geothermie (2007) Wasserverluste ins nicht geo-
thermisch genutzte Gebirge möglichst gering bzw. kontrollierbar sein und unter 10 % betragen. 
Insbesondere zur Abschätzung des Abstandes zwischen den Injektions- und Förderbohrungen, zur 
Ermittlung der thermischen Reichweite und zur Prognose der Lebensdauer der Anlage und Alterung 
des Systems ist ebenso die Kenntnis der thermophysikalischen Gesteinseigenschaften (Wärmeleitfä-
higkeit, Dichte, spezifische Wärmekapazität, radiogene Wärmeproduktion) wichtig. 
Für das Abteufen der Bohrung und die später vorgesehenen hydraulischen Maßnahmen im Nutzbe-
reich ist die Kenntnis hydrostatischer und lithostatischer Drücke im Untergrund von großer Bedeu-
tung (PK Tiefe Geothermie 2008). Die lithostatischen Drücke können mit Hilfe der Gesteinsdichte 
vergleichsweise einfach berechnet werden, während der Anteil der tektonischen Horizontalspannun-
gen durch in situ Messungen zu bestimmen ist. Die in situ Spannung im Gestein (erkennbar durch 
Bohrloch-Elongationen, Bohrlochrandausbrüche etc.) und der natürlich vorhandene Porendruck (ini-
tial formation pore pressure) sollten nach PK Tiefe Geothermie (2008) vor dem Beginn der Frac-
Stimulationen gemessen werden, da dies sowohl für den Erfolg der Stimulationsmaßnahmen als auch 
für die Beurteilung der Seismizität bedeutsam ist. Die Landepunkte der Bohrungen müssen sich am 
natürlichen Stressfeld orientieren, da sich in der Regel der Stimulationsbereich des Reservoirs in die 
Richtung des Stressfeldes ausbilden wird. Sollten für das Tiefe Geothermieprojekt ausschließlich Ver-
tikalbohrungen verwendet werden, so ist dies für den oberirdischen Abstand der einzelnen Bohrun-
gen von mehreren 100 m voneinander zu berücksichtigen.  
Erfahrungen zum Langzeitverhalten der Klüfte und der Gesteinsmatrix von im HDR-Verfahren künst-
lich geschaffenen Wärmetauschern liegen noch nicht vor. Es besteht die Möglichkeit, dass sich die 
Kluftflächen gegenüber der Gesteinsmatrix während der langen Injektionszeiten abdichten. Zusätz-
lich muss mit verstärkten Alterationsreaktionen (Wasser-Gesteins-Wechselwirkungen) in der Ge-
steinsmatrix oder der Bildung von Sekundärmineralen (Tonminerale) gerechnet werden. Dadurch 
kann sich die Porosität der Gesteinsmatrix und somit auch die Permeabilität reduzieren. Durch die 
Aufnahme des Probebetriebes der weltweit ersten Stromproduktionsanlage in Soultz-sous-Forêts 
(Elsass), die nach dem HDR-Prinzip arbeitet, im Sommer 2008 ist jedoch eine Anlage vorhanden, von 
deren Betriebserfahrungen zukünftige petrothermale Projekte maßgeblich profitieren können. Im 
Oberrheingraben bestehen zusätzlich auch durch das Vorhaben in Basel bereits Erfahrungen aus ei-
nem tektonisch beanspruchten Gebiet in Graniten. Die Befunde aus dem Gneisgebirge von Bad Urach 
können noch nicht abschließend beurteilt werden, jedoch scheinen hier, wie bei Stober (2011) darge-
stellt, die Durchlässigkeit und Stimulierbarkeit weniger vielversprechend zu sein. 
2.3.4 Störungsbezogene Systeme 
Als störungsbezogene Systeme werden hydrothermale und petrothermale Systeme definiert, bei 
denen gezielt tiefliegende Störungszonen erschlossen werden, in deren Einflussbereich höhere Ge-
birgspermeabilitäten erwartet werden.  
In der Nutzung von Störungszonen als geothermisches Reservoir besteht derzeit noch wenig Erfah-
rung (PK Tiefe Geothermie 2007). Ihnen wird in großmaßstäblichen Studien ein großes Potenzial zu-
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gerechnet (Jung et al. 2002), weil sie natürliche Wasserwegsamkeiten darstellen können, die in große 
Tiefen reichen und die Durchlässigkeit des umgebenden Gesteins stark erhöht sein kann. Weiterhin 
können Störungszonen Grundwasserleiter in unterschiedlichen Tiefenlagen miteinander verbinden. 
Hierbei ist jedoch zu berücksichtigen, dass in Abhängigkeit vom Störungstyp, d. h. der Entstehung der 
Störung, den rezenten Spannungsverhältnissen, der Petrographie des gestörten Gesteins, aber auch 
den geochemischen Prozessen, diese Strukturen sehr gut durchlässig, aber auch nicht durchlässig 
sein können (Kapitel 7.2.3). Forschungen, die eine Eingrenzung der Unsicherheiten bezüglich der 
hydraulischen Eigenschaften von Störungszonen ermöglichen, stehen noch in der Anfangsphase. 
Diese Kenntnisse sind Voraussetzung, um diesen Reservoirtyp planbar zu machen (PK Tiefe Geother-
mie 2007). Grundsätzlich ist bei chemisch stabilen und spröde reagierenden Gesteinen (z. B. Quarzi-
ten, magmatischen Festgesteinen etc.) mit hoher Bruchfestigkeit mit einer positiven Wirkung der 
Störung auf die Durchlässigkeit zu rechnen. 
Generell steigt bei Festgesteinen die Durchlässigkeit der Klüfte und Schichtflächen zunächst mit stei-
gender tektonischer Beanspruchung und ist in der Umgebung von überregional bedeutsamen Stö-
rungen am höchsten (PK Tiefe Geothermie 2007). Die Wahrscheinlichkeit, dass Klüfte Fluide führen, 
wird derzeit bei geologisch jungen Strukturen höher eingestuft als bei älteren Strukturen, da diese 
häufiger durch Ausfällungen wieder verheilt sind (PK Tiefe Geothermie 2007). Hier ist jedoch zu be-
denken, dass auch ältere Strukturen durch jüngere Änderungen des Spannungsfeldes reaktiviert und 
somit hydraulisch wieder aktiviert werden können.  
Die geothermische Nutzung von Störungssystemen ist technisch anspruchsvoll und stark von den 
geologischen Verhältnissen abhängig. Bei den natürlichen Thermalwasseraustritten, die über Boh-
rungen bzw. Brunnen gefasst sind und zu balneologischen Zwecken genutzt werden, handelt es sich 
z. T. um Tiefenwässer, die auf solchen Störungszonen bis oder nahe zur Erdoberfläche aufsteigen und 
dort genutzt werden (PK Tiefe Geothermie 2007). Beispiele in Hessen stellen die Heißwasseraufstiege 
in Wiesbaden, Bad Nauheim, Bad Salzhausen u. a. dar. 
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2.4 Geschlossene Systeme zur Nutzung der Tiefen Geothermie 
Bei geschlossenen Systemen wird die Wärme über tiefe Erdwärmesonden konduktiv entzogen und es 
findet kein stofflicher Austausch mit dem Untergrund statt. 
Tiefe Erdwärmesonden sind vertikale geschlossene Wärmetauscher, die zur Nutzung der Geothermie 
in Bohrungen installiert werden können, in denen eine durch den Betreiber zu definierende Mindest-
temperatur erreicht wird (für direkte Nutzungen in Nahwärmenetzen in der Regel mehr als 60 °C). 
Die Technik ist vergleichbar mit den flachen koaxialen Erdwärmesonden (z. B. VDI 4640, Blatt 2). Da-
bei wird in einer bis zu 3.000 m tiefen Erdwärmesonde ein Wärmeträgermedium zirkuliert. 
Die Wärme wird konduktiv aus dem Gestein (falls Grundwasserleiter durchteuft werden, auch durch 
konvektiven Wärmetransport) über die Verrohrung und das Hinterfüllmaterial der Sonde auf das in 
der Sonde zirkulierende Fluid übertragen. Im Ringraum des Koaxialrohrs wird das kalte Fluid nach 
unten geleitet. Bei seiner langsamen, mengengeregelten Bewegung (5 bis 65 m/min) heizt es sich auf 
und steigt im isoliert ausgeführten Innenrohr nach oben (PK Tiefe Geothermie 2007). Durch den 
Wärmeentzug kühlt sich das Umgebungsgestein ab, wodurch ein horizontaler Temperaturgradient 
entsteht, der das Nachfließen von Wärme aus der weiteren Umgebung zur Folge hat (PK Tiefe Geo-
thermie 2007). Je nach Wasserführung und Wärmeleitfähigkeit des Umgebungsgesteins ist über die 
Art des Hinterfüllmaterials zu entscheiden. So ist bei rein konduktivem Wärmetransport ein zement-
basiertes, thermisch verbessertes Hinterfüllmaterial ideal, während Sand- oder Kiesschüttungen bei 
der Dominanz konvektiven Wärmetransportes besser geeignet sein können. 
Tiefe Erdwärmesonden sind generell nicht auf gut durchlässige Grundwasserleiter angewiesen und 
können daher theoretisch nahezu überall installiert werden (PK Tiefe Geothermie 2007). Werden 
jedoch Grundwasserleiter durchteuft, kann der konvektive Wärmetransport die Effektivität des Ge-
samtsystems erheblich verbessern. Gemäß dem PK Tiefe Geothermie (2007) bieten sich für das Ver-
fahren wegen der hohen Investitionskosten bereits vorhandene Tiefbohrungen an, wenn sie einen 
ausreichenden Durchmesser aufweisen. Aufgrund des im Vergleich zu offenen Systemen geringen 
Energieertrages ist eine solche Nutzung bestehender Bohrungen sinnvoll, wenn geologische oder 
rechtliche Gründe gegen die Erschließung durch offene geothermische Systeme sprechen. Darf z. B. 
kein Eingriff in Stoffgleichgewichte des Gebirges erfolgen, bietet sich der Einsatz von tiefen Erdwär-
mesonden mit geschlossenem Kreislauf als Alternative an. Im geschlossenen System sind Lösungs- 
oder Fällungsreaktionen, wie sie bei hydrothermalen Systemen oder bei petrothermalen Systemen 
auftreten können, ausgeschlossen (PK Tiefe Geothermie 2007). 
Die nutzbare Energiemenge einer tiefen Erdwärmesonde hängt in erster Linie von der Temperatur 
des Untergrundes ab (PK Tiefe Geothermie 2007). Besonders geeignet sind daher positive Tempera-
turanomalien, da dort geringere Bohrtiefen nötig sind. Die thermischen Eigenschaften des Unter-
grundes, insbesondere die Wärmeleitfähigkeit, Temperaturleitfähigkeit und der Temperaturgradient 
bestimmen, wie viel Wärme konduktiv zur Sonde transportiert wird. Die Energiemenge, die von der 
Sonde genutzt werden kann, hängt neben der Betriebsdauer zusätzlich von der Bauart und der Steig-
leitung und somit auch von den thermischen Eigenschaften der Ausbaumaterialien ab. Lange und 
großkalibrige Sonden besitzen eine größere Kontaktfläche zwischen Sonde und Gestein, über die der 
Wärmeaustausch stattfinden kann. Große Bohrdurchmesser und Bohrtiefen sind daher von Vorteil.  
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2.5 Geologische Kennwerte für tiefengeothermische Nutzungen 
Zur Charakterisierung geothermischer Reservoire und zur Beurteilung ihres tiefengeothermischen 
Potenzials ist die Kenntnis zahlreicher Eigenschaften des potenziellen Reservoirgesteins erforderlich. 
Dabei stehen je nach Nutzungsart unterschiedliche Eigenschaften im Vordergrund (Tabelle 1). Zur 
Planung und Bewertung wird eine ausreichende Anzahl solcher Daten in geeigneter Qualität als 
Grundlage benötigt. Nur bei geeigneten geologischen, hydrogeologischen und thermischen Verhält-
nissen des Untergrundes kann ein identifiziertes Potenzial wirtschaftlich genutzt werden.  
 
Tabelle 1: Bewertungsschema der Bedeutung geothermischer, hydrogeologischer und 
reservoirgeologischer Eigenschaften für unterschiedliche Nutzungsarten der tiefen Geothermie zur geo-
thermischen Reservoircharakterisierung, Sass 2011 verändert nach Stober et al. 2011. ++ = sehr wichtig; 
+ = wichtig; +/- = nicht wichtig; - = unwichtig 
Kennwert Einheit Hydro-
thermal 
Petro-
thermal 
Geschlossene 
Systeme 
Temperatur  °C oder K ++ ++ ++ 
G
eo
th
er
m
is
ch
e 
Ei
ge
ns
ch
af
te
n Wärmeleitfähigkeit  W/(m∙K) +/- + ++ 
Temperaturleitfähigkeit 10-6 m²/s +/- + ++ 
Gesteinsdichte  t/m³ +/- + ++ 
Wärmekapazität  J/(kg∙K) +/- + ++ 
H
yd
ra
ul
ik
 Permeabilität/Durchlässigkeit  m² / ms
-1 ++ + +/- 
Transmissibilität/-missivität  m³ /m²s-1 ++ + +/- 
(effektive) Porosität  % + +/- +/- 
Hydraulische Testdaten diverse ++ ++ - 
Fl
ui
de
ig
en
sc
ha
ft
en
 Dichte, Viskosität, Kompressibilität diverse ++ + - 
Eh, pH, κ, TDS diverse ++ ++ - 
Gasparameter im Fluid diverse ++ ++ + 
Kationen und Anionen [C]n+/n- ++ ++ + 
Nichtionisierte Substanzen [C] ++ ++ - 
Problemstoffe (radioaktiv etc.) [C] + + - 
Re
se
rv
oi
r-
 E
i-
ge
ns
ch
af
te
n Schichtung deskriptiv ++ +/- ++ 
Tektonik/Spannungsfeld  diverse ++ ++ + 
Petrologie/Petrographie diverse + ++ + 
Geometrie  3D num. visuell ++ ++ ++ 
 
Aussagen über die Effizienz und Lebensdauer eines Projektes sind entscheidend von den thermophy-
sikalischen und hydraulischen Eigenschaften der Nutzhorizonte abhängig, wobei die Temperatur und 
die Wärmeleitung des Reservoirs im Vordergrund stehen. Daher sind Wärme- und Temperaturleit-
fähigkeit, Matrix- und Gebirgspermeabilität die wichtigsten Eigenschaften. Bei Kenntnis dieser wird 
es möglich den Anteil konduktiver und konvektiver Wärmetransportprozesse zu differenzieren. Wei-
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terhin kann bei Kenntnis dieser Eigenschaften die Frage der thermischen Regeneration des Reservoirs 
während und nach dem Abschluss einer tiefengeothermischen Nutzung besser geklärt werden. Von 
Bedeutung ist auch, ob sich anhand der vorhandenen Daten eines Standortes generelle Aussagen 
über die Eignung des gesamten Reservoirgesteins treffen lassen und auf andere Standorte und Pro-
jekte übertragbar sind. 
Eine zusammenfassende Darstellung der verschiedenen, für tiefengeothermische Nutzungen wichti-
gen Kennwerte wurde vom PK Tiefe Geothermie der staatlichen geologischen Dienste erarbeitet (PK 
Tiefe Geothermie 2008), findet sich auch bei Schulz et al. (2009) und Stober et al. (2011) sowie in der 
vorne angegebenen Literatur und soll daher hier nur als Übersicht wiedergegeben werden 
2.5.1 Thermo- und gesteinsphysikalische Kennwerte 
Zu den wichtigsten thermophysikalischen Eigenschaften zählen die Wärmeleitfähigkeit λ [W/(m∙K)], 
die spezifische Wärmekapazität cp [J/(kg∙K)] und die Temperaturleitfähigkeit κ [10-6 m²/s]. Die Wär-
meleitfähigkeit beschreibt das Vermögen eines Stoffes, thermische Energie in Form von Wärme zu 
transportieren. Die Wärmekapazität kennzeichnet sein Vermögen, Wärme zu speichern. Die Tempe-
raturleitfähigkeit ist wichtig für die Charakterisierung transienter, d. h. zeitlich veränderlicher kon-
duktiver Prozesse. 
Der Zusammenhang zwischen spezifischer Wärmekapazität cp, der Temperaturleitfähigkeit κ und der 
Wärmeleitfähigkeit λ wird durch die Debye-Gleichung beschrieben:  
κ
λρ
⋅
=
p
s c  
Diese Gleichung verdeutlicht, dass die thermophysikalischen Eigenschaften dichteabhängig sind. Die 
Gesteinsdichte ρs [kg/m³] ist entweder von der mineralogischen Zusammensetzung (Vulkanite, Pluto-
nite und Metamorphite) oder von der sedimentologischen und diagenetischen Fazies (karbonatische 
und siliziklastische Sedimentgesteine und Vulkaniklastite) abhängig, die den Modalbestand und vor 
allem die Porosität bestimmt. 
Eine weitere wichtige Größe ist die Wärmestromdichte q [W/m²], die den natürlichen Wärmestrom 
pro Fläche beschreibt. Die Wärmestromdichte entspricht dem Produkt aus der Wärmeleitfähigkeit λ 
und dem Temperaturgradienten gradT [K/m] und ist durch die Fouriergleichung definiert, welche die 
konduktive Wärmeleitung beschreibt: 
gradTq ⋅= λ  
Die Wärmestromdichte liegt in Hessen im Mittel zwischen 55 und 65 mW/m² und erreicht die höchs-
ten Werte im Oberrheingraben mit mehr als 90 mW/m². Im Wärmestrom ist der Faktor Zeit integra-
tiv enthalten. 
Die Wärmeleitfähigkeit λ schwankt im Festgestein zwischen 1,5 und 6,5 W/(m∙K), während die Wär-
meleitfähigkeit von Wasser nur 0,598 W/(m∙K) (bei 20 °C) beträgt. Hochdurchlässige Gesteine mit 
hoher Porosität besitzen daher eine niedrigere Wärmeleitfähigkeit als Gesteine mit geringerer Durch-
lässigkeit und Porosität. Die spezifische Wärmekapazität cp liegt für Festgesteine zwischen 0,7 und 
0,9 kJ/(kg∙K) und weist somit im Vergleich zur Wärmeleitfähigkeit eine geringere Schwankungsbreite 
auf. Die spezifische Wärmekapazität von Wasser ist mit 4,187 kJ/(kg∙K) (bei 20 °C) wesentlich größer.  
(Gl. 2.1)  
(Gl. 2.2)  
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Eine maßgebliche Eigenschaft, die im Rahmen von Vorerkundungen zu ermitteln ist, stellt die Unter-
grundtemperatur dar. In großen Tiefen liegen wenige Temperaturdaten vor, so dass man auf eine 
Extrapolation gemessener Temperaturen aus flacheren Bereichen angewiesen ist. Unter der Annah-
me eines relativ dichten Gesteins (d. h. Ausschluss maßgeblicher Grundwasserbewegungen) kann 
anhand des natürlichen Wärmestroms und einer angenommenen mittleren Wärmeleitfähigkeit eine 
Temperaturextrapolation in die Tiefe vorgenommen werden. Für größere Tiefen ist zusätzlich, sofern 
bekannt, die radiogene Wärmeproduktion des Gesteins zu berücksichtigen (PK Tiefe Geothermie 
2008). 
2.5.2 Hydraulische Kennwerte 
Zu den wichtigsten hydraulischen Eigenschaften zählt die Durchlässigkeit oder Permeabilität, die sich 
in Gesteinspermeabilität und Gebirgspermeabilität untergliedern lässt. Dabei ermöglichen die Ge-
birgspermeabilitäten die Abschätzung der Ergiebigkeit eines Grundwasserleiters und somit der zu 
erwartenden Fließraten, während anhand der Gesteinspermeabilitäten und -porositäten Aussagen 
über das Volumen des im Gestein gespeicherten Fluids und über den konvektiven Wärmetransport in 
der Gesteinsmatrix getroffen werden können. 
Nach den Ausführungen des PK Tiefe Geothermie (2008) stellt sich in der geothermischen Anwen-
dung primär die Frage nach der Ergiebigkeit einer Bohrung. Als Kennwert hierfür wird häufig die ge-
genüber Transmissivität oder Transmissibilität vereinfachte Größe des Produktivitätsindexes PI 
[m³/(s∙MPa)] gewählt. Er beschreibt die Förderrate Q [m³/s] in Abhängigkeit von der Druckabsenkung 
Δp [Pa] und kann streng genommen nur bei stationären Verhältnissen bestimmt werden (Stober et 
al. 2009). Zum Erreichen eines Beharrungszustandes sind sehr lang andauernde Fördertests notwen-
dig. Im Unterschied zur Transmissivität enthält der Produktivitätsindex auch brunnenspezifische Ei-
genschaften und ist somit keine reine Eigenschaft des Gebirges (Stober et al. 2009). 
Für Abschätzungen der zu erwartenden Gebirgsdurchlässigkeiten und Angaben zur Ergiebigkeit ein-
zelner Grundwasserleiter sollten daher anhand einer repräsentativen Anzahl hydraulischer Testdaten 
statistisch ermittelte Werte herangezogen werden. Anhand dieser können Fließraten mit der für eine 
tiefengeothermische Erschließung erforderlichen Genauigkeit prognostiziert werden. Die aus hydrau-
lischen Testdaten ermittelten Gebirgsdurchlässigkeiten, die je nach Filterlänge der für die Auswer-
tung genutzten Bohrungen sowohl die mesoskalige sekundäre Porosität aus Kleinklüften, 
Schichtflächen und Lösungserscheinungen als auch die makroskalige sekundäre Porosität aus Stö-
rungszonen und Karstsystemen berücksichtigen, liegen in der Regel mehrere Größenordnungen über 
den im Labor ermittelten Matrixpermeabilitäten (Kapitel 3.5 und 6). Untersuchungen von Stober & 
Jodocy (2009) zeigen, dass Angaben aus Produktivitätsindizes, wie sie oftmals für Tiefbohrungen vor-
liegen, zu einer Unterschätzung der tatsächlichen Ergiebigkeit führen. Auch Daten zur Matrixper-
meabilität aus Laborversuchen an Gesteinskernen oder aus geophysikalischen 
Bohrlochvermessungen sind nach Stober & Jodocy (2009) zur Abschätzung der Ergiebigkeit wenig 
aussagekräftig. 
Bei der Auswertung hydraulischer Testdaten ist die Hydrochemie von großer Bedeutung, da sie einen 
großen Einfluss auf die Fließeigenschaften des Wassers hat (Stober & Bucher 2012). In tiefen sedi-
mentären Grundwasserleitern und dem kristallinen Grundgebirge ist das natürlich vorkommende 
Wasser meist hochsalinar und weist Gesamtlösungsinhalte von einigen 10er bis 100er g/l auf, wobei 
die Hauptinhaltstoffe Natrium, Calcium und Chlorid sind (Stober 1986, Stober 1995, Bucher & Stober 
2000). Weiterhin ist mit erhöhten Gasgehalten im Thermalwasser zu rechnen (Bucher & Stober 
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2000). Hierbei ist bei kristallinen Gesteinen natürliches CO2 dominant, aber auch Gemische mit Stick-
stoff, Methan, Schwefelwasserstoff und anderen Gasen werden beobachtet (PK Tiefe Geothermie 
2008), während in sedimentären Einheiten auch Erdgas in Phase vorkommen kann. Um den Fällungs- 
und Lösungsprozessen sowie der Aggressivität des zutage geförderten hoch salinaren, gasreichen 
Fluids entgegenwirken zu können, müssen die hydrochemischen Eigenschaften des Formationsfluids 
für den Bau der übertägigen Anlage bekannt sein (PK Tiefe Geothermie 2008, Stober et al. 2009) 
Aufgrund großskaliger Heterogenitäten, wie sie Störungszonen oder Karstphänomene in Festge-
steinsgrundwasserleitern darstellen, können jedoch auch die aus der Auswertung hydraulischer Test-
daten ermittelten Gebirgspermeabilitäten Schwankungen im Bereich einer oder mehrerer 
Größenordnungen aufweisen. Es ist davon auszugehen, dass Bohrungen, die hydraulisch aktive Stö-
rungszonen oder großskalige Verkarstungserscheinungen anfahren, grundsätzlich höhere Ergiebigkei-
ten aufweisen. Genaue Lage, Verlauf und Versatzbeträge (Sprunghöhen) von Störungszonen sind im 
Rahmen der Exploration durch zwei- oder dreidimensionale seismische Untersuchungen zu erkun-
den. Um gesicherte Aussagen über die hydraulische Wirksamkeit der detektierten Störungszonen 
treffen zu können, sollte die regionale tektonische Situation und das Spannungsfeld mit einbezogen 
werden. Die Ausbildung charakteristischer Strukturen und der Verlauf von Schichtgrenzen können 
Hinweise auf Dehnungs- oder Kompaktionsprozesse und damit auf die hydraulische Wirksamkeit 
geben (Stober & Jodocy 2009). 
Ebenfalls positiv auf die Ergiebigkeit kann sich die Ausführung möglicher Erschließungsbohrungen als 
Schrägbohrungen auswirken, da dadurch die Wahrscheinlichkeit für das Antreffen einer größeren 
Anzahl offener Klüfte gegenüber einer vertikal ausgeführten Bohrung erheblich erhöht wird. Dies 
trifft insbesondere auf sedimentäre Kluftgrundwasserleiter wie den Buntsandstein und das Rotlie-
gende zu, für die weitständige Kluftnetze zu erwarten sind. Aus diesem Grund kann bei der Prognose 
der Ergiebigkeit eine überproportionale Steigerung der maximalen Förderrate erwartet werden, je 
länger die schräg ausgeführte Filterstrecke ist. Die Ergiebigkeit erhöht sich auch dadurch, dass bei 
Schrägbohrungen die einzelnen Nutzhorizonte auf einer längeren Strecke durchfahren werden. Die 
maximale Förderrate von Schrägbohrungen dürfte daher in der Summe um mehrere Liter pro Sekun-
de über der einer Vertikalbohrung liegen. Entsprechende Überlegungen gelten auch für weiterrei-
chende Verbesserungen der Ergiebigkeit beim Abteufen von (sub-)horizontal im Aquifer 
verlaufenden Ablenkbohrungen (Stober & Jodocy, 2009). 
2.5.3 Geologische Faktoren zur tiefengeothermischen Nutzung 
Zur Bewertung von Standorten für die geothermische Energiegewinnung werden die Verbreitung und 
Tiefenlage der potenziellen Reservoirformationen benötigt. Zudem sind geologische Kenntnisse zur 
Gesteinsart und Fazies des Reservoirgesteins im tiefen Untergrund entscheidend.  
Zur Kartierung der Tiefenlage muss auf Daten aus Tiefbohrungen und seismischen Profilen zurückge-
griffen werden. Im Zuge von Erkundungsmaßnahmen sind zunächst seismische Altdaten der KW-
Industrie zu sichten, eventuell zu reprozessieren und geologisch zu interpretieren. Das Ziel sollte in 
einer genauen Aufnahme der geologischen Strukturen liegen. Auf der Basis der Auswertungsergeb-
nisse kann über die Notwendigkeit weiterer seismischer Untersuchungen entschieden werden (PK 
Tiefe Geothermie 2007). 
Weiterhin sind für die Planung von Stimulation und obertägiger Anlage Kenntnisse zur Tektonik, zum 
rezenten Spannungsfeld und zu den Fluideigenschaften wichtig. Im Rahmen der Vorerkundung sollte 
eine Erkundungsbohrung in die Reservoirformation und idealerweise bis in die unterlagernde Ge-
Grundlagen der Tiefen Geothermie 
22 
steinseinheit abgeteuft werden. Diese Bohrung kann später u. a. zur Aufzeichnung seismischer Signa-
le bei eventuell nötigen Stimulationsversuchen in den Geothermie-Tiefbohrungen oder wegen der 
hohen Bohrkosten als Produktions- bzw. Injektionsbohrung genutzt werden. In der Erkundungsboh-
rung bieten sich weiterhin hydraulische Versuche an, um sowohl Aussagen zur Durchlässigkeit und 
zum Speichermögen des Untergrundes als auch zu den hydrochemischen Eigenschaften der Wässer 
inklusive deren Gasgehalte zu ermöglichen (PK Tiefe Geothermie 2007). Dadurch kann auch bei der 
Planung der obertägigen Anlagenteile die Problematik der Ausfällungen behandelt werden. Um mög-
lichst umfangreiche Informationen zu erhalten, sollten Explorationsbohrungen und Stimulationsar-
beiten grundsätzlich mindestens durch die im DVGW (Deutscher Verein des Gas- und Wasserfaches) 
Regelwerk W 110 beschriebenen Untersuchungen, besser aber durch ein umfangreiches geophysika-
lisches Bohrlochmessprogramm begleitet sein. 
Unter Umständen kann es durch Stimulationsverfahren in Gebieten mit natürlicher Seismizität zur 
Beeinflussung dieser kommen. Es besteht die Möglichkeit, dass die entstehenden Erschütterungen 
die Wahrnehmbarkeitsschwelle an der Erdoberfläche überschreiten (PK Tiefe Geothermie 2007). Das 
Auftreten von durch hydraulische Stimulation induzierter Seismizität hängt von der Beschaffenheit 
des geologischen Untergrundes (kristalline Gesteine oder Sedimente), den tektonischen Spannungen, 
Injektionsdrucken bzw. Fließraten und nach bisheriger Kenntnis auch von der Größe des stimulierten 
Risssystems ab (Bussmann & Rüter 2011a und 2011b). Das Auftreten von induzierter Seismizität wird 
bis zu einem gewissen Grad als beurteilbar, prognostizierbar und beeinflussbar angesehen. Hierzu 
sind laufende Messungen, die Kontrolle des Injektionsdrucks sowie ein seismologisches Monitoring in 
der näheren und weiteren Umgebung der Anlage vorzusehen (PK Tiefe Geothermie 2007). 
Tabellarische Darstellungen der grundsätzlichen Schritte zur Vorgehensweise bei der Projektierung 
hydrothermaler oder petrothermaler Anlagen finden sich in der Arbeitshilfe und dem Parameterpa-
pier des PK Tiefe Geothermie (2007, 2008), bei Stober et al. (2009), Schulz et al. (2009) VBI (2010) 
sowie speziell für Hessen in der Broschüre „Nutzung tiefer Geothermie in Hessen” des Hessischen 
Ministeriums für Umwelt, Energie, Landwirtschaft und Verbraucherschutz (HMUELV) (HLUG 2010). 
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3 Geothermische Untersuchungen 
Mit Hilfe eines konzeptionellen strukturgeologischen Modells des Untersuchungsgebietes, das der 
detaillierten 3D-Modellierung vorausgeht, lassen sich im Sinne von Vorstudien potenziell höffige 
Reservoirgesteine für die Nutzung der Tiefen Geothermie identifizieren. Die Gesteins- und Gebirgsei-
genschaften dieser geologischen Einheiten, die zur Beurteilung des tiefengeothermischen Potenzials, 
zur Erstellung von Machbarkeitsstudien oder für die Planung eines tiefengeothermischen Projektes 
essentiell sind (Tabelle 1), können aufgrund der großen Tiefenlage in der Regel nicht direkt unter-
sucht werden. Qualifiziertes Probenmaterial kann am Vorhabensstandort erst durch teure Erkun-
dungsbohrungen gewonnen werden. Alternative, kostengünstigere Möglichkeiten zur Untersuchung 
der Reservoir- und Gesteinseigenschaften bieten Aufschlussanalogstudien und die Untersuchung von 
archiviertem Kernmaterial. Da für Hessen keine ausreichende Anzahl an gekernten Tiefbohrungen 
(tiefer 1.000 m) vorliegt, an deren Kernproben die benötigten Gesteinseigenschaften bestimmt wer-
den könnten, sind Messungen an einer ausreichend hohen Anzahl von in Aufschlussanalogstudien 
entnommenen Gesteinsproben und Proben aus flacheren Kernbohrungen eine ideale Möglichkeit, 
eine solide Datenbasis geothermischer Gesteinskennwerte aufzubauen. 
Aufschlussanalogstudien ermöglichen die Bestimmung geothermischer und hydraulischer Gesteins- 
und Gebirgseigenschaften sowie strukturgeologischer Daten und deren Korrelation mit der Lithofa-
zies geothermischer Reservoirhorizonte (Sass & Götz 2011, 2012). Aufschlussanalogstudien stellen 
eine in der KW-Industrie seit langem bewährte Methode dar (z. B. Jahn et al. 2008), die mit Anpas-
sungen auch für die Analyse der geothermisch relevanten thermophysikalischen und hydraulischen 
Reservoirparameter optimal genutzt werden kann. Dabei kann bei sedimentären Zielhorizonten so-
wohl die sedimentologische als auch die diagenetische Fazies, der Modal- bzw. Mineralbestand, die 
Lithologie und Stratigraphie mit den Reservoireigenschaften in Beziehung gesetzt werden 
(Ajdukiewicz & Lander 2010, Taylor et al. 2010). 
Insbesondere bei sedimentären Gesteinen sind die Speicher- und Transporteigenschaften sowohl von 
Fluiden als auch von Wärme sowie mögliche Fluid-Gesteinswechselwirkungen eng mit deren Genese 
verbunden. Der detritische (primäre) Mineralbestand, die Korngröße und die Sortierung wird durch 
die sedimentologische Fazies kontrolliert und bestimmt die primären Texturen, die Porosität und 
Permeabilität und den Ablauf möglicher, durch die Beckenentwicklung bestimmter, diagenetischer 
Prozesse. Diese können ebenso wie Transportprozesse, die die Geometrien der Sedimentkörper 
steuern, Ursache für sowohl lateral als auch vertikal ausgeprägte Heterogenitäten thermophysikali-
scher und hydraulischer Reservoireigenschaften sein (Morad et al. 2010). So bestimmt die laterale 
Verzahnung und die vertikale Stapelung von sedimentologischen Architekturelementen deren hyd-
raulische Konnektivität innerhalb eines Reservoirhorizontes. Die sedimentologische und diageneti-
sche Fazies sind weiterhin entscheidend für die mechanischen Gesteinseigenschaften, das 
Bruchverhalten sowie für die Ausbildung von Klüften und Störungen, die insbesondere bei tiefengeo-
thermischen Fragestellungen einen entscheidenden Einfluss auf die Gebirgspermeabilität haben.  
Zur Charakterisierung von Reservoirgesteinen mit überwiegend kluftkontrollierter Permeabilität sind 
die Aufschlussanalogstudien um detaillierte strukturgeologische Untersuchungen des Trennflächen-
gefüges sowie um hydraulische Feldversuche zu erweitern. Dabei steht die Aufnahme der Orientie-
rung, Öffnungsweite, Kluftrauigkeit, Kluftlänge, Kluftmineralisationen bzw. Kluftfüllungen sowie 
Vernetzung aller Trennflächensysteme im Vordergrund. Ebenso können Strukturen in Störungszonen 
in verschiedenen Maßstäben erfasst werden. Diese strukturgeologischen Daten erlauben bereits 
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während der Exploration eines geothermischen Reservoirs Prognosen über die Geometrie existieren-
der Bruchsysteme, die Abschätzung der Gebirgspermeabilität und die Bestimmung geeigneter Per-
meabilitätszonen. Sie ermöglichen auch die Vorplanung um gegebenenfalls nötige Stimulationen 
erfolgreich durchführen zu können (Philipp et al. 2007). Nur bei ausreichend guter Vernetzung der 
Bruchsysteme kann in bruchkontrollierten Fluidreservoiren die für Fluidtransport nötige Perkolati-
onsschwelle erreicht werden (Stauffer & Aharony 1994); es können sich Wasserwegsamkeiten aus-
bilden. 
Die Planung und Durchführung von Aufschlussanalogstudien zur Ermittlung und Prognose geothermi-
scher Reservoireigenschaften, auf die die Beurteilung tiefengeothermischer Potenziale gestützt ist, 
muss in Abhängigkeit des Betrachtungsmaßstabs erfolgen.  
Ist die standortbezogene Erschließung eines tiefengeothermischen Reservoirhorizontes geplant, bie-
ten detaillierte Untersuchungen eines oder mehrerer möglichst nah am Vorhabensstandort gelege-
ner Reservoiranaloga die beste Option. Durch eine systematische sedimentologische und 
strukturgeologische Aufschlussanalyse und einer an die Faziesarchitektur ausgewählter lithologischer 
Einheiten ausgerichteten Beprobung kann die Heterogenität geothermischer Reservoiranaloga reali-
tätsnah im Mikro- (mm bis cm), Makro- (cm bis m) bis Mega-Maßstab (10er bis 100 m) quantitativ 
beurteilt werden. In solchen Detailstudien kann auch der Einfluss der Diagenese auf die Reservoirei-
genschaften oder die hydraulische Kommunikation zwischen Trennflächensystem und Gesteinsmatrix 
(Fischer et al. 2007, Gaupp et al. 1998) zur Erstellung von Doppel-Porositätsmodellen untersucht 
werden. Diese detaillierten geothermischen Aufschlussaufnahmen bieten sich außerdem, in Kombi-
nation mit LIDAR-Modellen (Schumann 2011, Wilson et al. 2011) und einer hochauflösenden Analyse 
der Faziesarchitektur in Verbindung mit seismischen Attributanalysen, zur Interpretation seismischer 
3D-Untersuchungen und zur Erstellung von 3D-Reservoirmodellen an (z. B. Hovadik & Larue 2007).  
Für die Beurteilung tiefengeothermischer Potenziale im regionalen Maßstab sind solche, in Detailun-
tersuchungen einzelner Reservoiranaloga ermittelten Daten, insofern sie neu erhoben werden müs-
sen, nur begrenzt geeignet. Aufgrund der zeitaufwändigen Bearbeitung ergeben sich aus den 
punktuell durchgeführten Untersuchungen meist nur Informationen über einen beschränkten Aus-
schnitt der tatsächlich vorhandenen Faziesräume und/oder Gesteinsausbildungen der betreffenden 
geologischen Einheit. Diese punktuellen Informationen können nur mit Abstrichen in die Fläche über-
tragen werden. Eine repräsentativere Datenbasis für die Beurteilung der tiefengeothermischen Po-
tenziale eines Bundeslandes lässt sich aus der flächendeckenden Untersuchung der in Frage 
kommenden Gesteinseinheiten aufbauen. Hierbei wird eine statistisch relevante Anzahl von Auf-
schlüssen untersucht, die idealerweise über das gesamte Untersuchungsgebiet verteilt sind und alle 
lithofaziellen Einheiten abdecken, die an anderer Stelle in für die Tiefe Geothermie interessanter 
Tiefenlage vorkommen. Hier ist die abwechslungsreiche geologische Situation Hessens von großem 
Vorteil, da aufgrund der tektonischen Prozesse alle Gesteinseinheiten, die für die tiefengeothermi-
sche Nutzung in Frage kommen, meist in unmittelbarer Nähe auch an der Oberfläche aufgeschlossen 
sind und untersucht werden können. Während sedimentologische Fazies, Modalbestand, diageneti-
sche Prozesse und Stratigraphie bei sedimentären Reservoirgesteinen mit den thermophysikalischen 
und hydraulischen Parametern korreliert werden können, steht bei kristallinen und metamorphen 
Reservoirgesteinen die Korrelation mit dem Mineralbestand und der texturellen Ausprägung im Vor-
dergrund. 
Die mit der Lithofazies korrelierten, oberflächennah ermittelten geothermischen Gesteinskennwerte 
können durch den Vergleich mit Daten von Bohrkernuntersuchungen, bohrlochgeophysikalischen 
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Untersuchungen und hydraulischen Testdaten validiert, ergänzt und abschließend in die Tiefe auf das 
Reservoir übertragen werden. Die umfassende lithofaziesbezogene Charakterisierung und Prognose 
geothermischer und hydraulischer Kennwerte erlaubt die Prognose geothermischer Potenziale und 
stellt die Grundlage für geothermische 3D-Reservoirmodelle dar. Diese wiederum können die Ab-
schätzung des Fündigkeitsrisikos, die Erschließung und die nachhaltige Nutzung eines geothermi-
schen Reservoirs entscheidend verbessern.  
3.1 Aufschlussauswahl 
In geologischen Kartenwerken, den zugehörigen Erläuterungen sowie weiterer geologischer Fachlite-
ratur werden Aufschlüsse beschrieben, in denen die verschiedenen, anhand der konzeptionellen 
strukturgeologischen Modellvorstellung identifizierten, potenziellen Reservoirgesteine anstehen, die 
für eine Probenahme geeignet erscheinen. Diese sind gemeinsam mit weiteren potenziellen Auf-
schlussorten, die anhand von zusätzlichen Voruntersuchungen, wie Luftbildanalyse o. ä. identifiziert 
wurden, in einer Erstbegehung auf ihre Tauglichkeit für die angedachten Untersuchungen zu sichten. 
Hierbei ist oftmals festzustellen, dass nur ein Bruchteil der Aufschlüsse und Steinbrüche für Detailun-
tersuchungen oder eine Entnahme von verwendbaren Gesteinsproben geeignet ist. Auch konnten die 
der Literatur entnommenen Aufschluss- oder Gesteinsbeschreibungen und -untersuchungen nicht 
immer überprüft werden, da die Aufschlüsse zu stark bewachsen, verwittert, verfallen oder bereits 
verfüllt und teilweise nicht mehr als solche zu erkennen sind. 
Trotzdem konnten anhand der Erstbegehungen für jedes potenzielle Reservoirgestein Aufschlussana-
loga für die Beprobung ausgewählt werden. Bei den meisten Aufschlüssen handelt es sich um aufge-
lassene Steinbrüche in verschiedenen Erhaltungszuständen. Diese sind heutzutage meist als 
Naturdenkmäler oder Naturschutzgebiete ausgewiesen, so dass die Entnahme von Gesteinsproben 
erst nach Erlaubnis durch die zuständige Untere Naturschutzbehörde des jeweiligen Landkreises er-
folgen kann. Besser geeignet sind die wenigen verbleibenden aktiven Steinbrüche, in denen eine 
Untersuchung und Probenahme nur nach vorheriger Abstimmung mit den jeweiligen Betreibern 
möglich ist. 
Um die oberflächennahen Proben um Proben aus unterschiedlichen Tiefenbereichen zu erweitern, 
wurden die Archive der Bohrkernlager des HLUG nach Bohrungen gesichtet, von denen Kernproben 
in den Bohrkernlagern vorhanden sind sowie vereinzelt in anderen Bohrarchiven vorhandene Kern-
bohrungen beprobt. 
3.2 Probenahme 
Der eigentlichen Probenahme in den einzelnen Untersuchungsgebieten ging eine geologische Vorun-
tersuchung und Aufnahme der ausgewählten Steinbrüche voraus. Diese beinhaltete die Erstellung 
einer Planskizze des Aufschlusses, die fotographische und zeichnerische Aufnahme der Aufschluss-
wände, die Dokumentation der exakten Probenpunkte sowie eine sedimentologische und/oder 
strukturgeologische Beschreibung der anstehenden Schichtenfolge. Anschließend wurden je nach 
Zugänglichkeit, Verwitterungszustand, Stabilität und Klüftung der Aufschlusswände Punkte für die 
Probenahme gewählt. Dabei wurde unter Beachtung eventueller Auflagen der zuständigen Behörden 
oder der Betreiber versucht, möglichst alle Lithofaziestypen der aufgeschlossenen geologischen Ein-
heiten repräsentativ zu beproben. 
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Mit der Kernbohrmaschine (DD-160 E der Fa. HILTI) wurden über Horizontalbohrungen senkrecht zur 
Aufschlusswand Festgesteinsproben als Bohrkerne mit einer maximalen Länge von 40 cm und einem 
Durchmesser von 65 oder 70 mm gewonnen. Um eventuell auftretende Gesteinsinhomogenitäten 
und daraus resultierende Anisotropien der Permeabilität und Wärmeleitfähigkeit untersuchen zu 
können, wurden die Bohrkerne soweit wie möglich orientiert entnommen. War die Entnahme von 
Kernproben mit der Kernbohrmaschine nicht möglich, wurden Handstücke entnommen, die im Labor 
entsprechend aufbereitet wurden. 
Die Probenahme in den Bohrkernlagern des HLUG erfolgte nur an Bohrungen, die als vollständige 
Bohrkerne oder als Auswahl an Kernproben vorlagen. Bohrungen, von denen nur Spülproben, 
Schlämmproben oder Bohrklein vorlagen, wurden nicht in die Auswahl mit einbezogen.  
Vor der Probenauswahl wurden die Bohrkerne gesichtet und mit den vom HLUG zur Verfügung ge-
stellten Schichtenverzeichnissen abgeglichen. Zur Ermöglichung eventuell nötig werdender nachträg-
licher Untersuchungen wurden alle ausgewählten Bohrkerne fotographisch dokumentiert. Die 
Probenauswahl erfolgte anhand lithologischer Gesichtspunkte, um eine Erfassung aller in der Boh-
rung vorkommenden Lithofaziestypen zu gewährleisten. Dabei wurde der Abstand zwischen den 
Einzelproben der Gesteinshomogenität der Bohrkerne angepasst. Je homogener die Schichtenfolge, 
desto größer wurde der Abstand zwischen den Proben gewählt. Bei homogener Geologie wurde 
mindestens eine Probe pro vorhandenem Bohrmeter entnommen. Bei stark heterogenem Aufbau 
der Schichtenfolge wurde dieser Abstand weiter verringert. 
Die Probeentnahme aus Kernbohrungen wurde stets genau dokumentiert, um alle Proben später 
eindeutig zuordnen zu können. Dabei wurden die Probenbezeichnung, die Bezeichnung der zugehö-
rigen Bohrung, die Probenlänge, die Lithologie der Probe, die genaue Tiefenlage der Probe sowie 
gegebenenfalls weitere Daten, wie z. B. die Kernkistennummer, schriftlich dokumentiert. 
3.3 Probenaufbereitung 
Die Probenaufbereitung für die Messungen erfolgt mit der Gesteinssäge oder dem Bohrgerät im bo-
den- und felsmechanischen Labor. Da beide Geräte mit Wasser gekühlt werden, müssen die Proben 
nach der Aufbereitung im Trockenofen je nach Petrographie für mindestens 48 Stunden bei 65 °C 
bzw. 105 °C getrocknet werden. Die Abkühlung der Proben erfolgt im Exsikkator. Je nach Probenart 
(Handstück, Bohrkern, Bohrkernhälften) weisen die Proben unterschiedlichste Geometrien auf. So 
können quader-, würfel-, zylinder- und halbzylinderförmige Proben mit unterschiedlichen Abmessun-
gen für die meisten der verwendeten Messgeräte genutzt werden. Nur für die Messungen der intrin-
sischen Permeabilität wurden aufgrund der Vorgaben des Messgerätes ausschließlich 
zylinderförmige Proben mit einem Durchmesser von 40 mm und einer Höhe von 10 bis 40 mm ver-
wendet. 
Die Bestimmung der thermophysikalischen und hydraulischen Kennwerte erfolgt an trockenen Pro-
ben unter Laborbedingungen (ca. 20 °C, ca. 1.000 mbar Luftdruck). Diese standardisierte Vorgehens-
weise sichert die Reproduzierbarkeit und Vergleichbarkeit der Messergebnisse. Um die im Labor 
bestimmten Gesteinseigenschaften auf die in situ Bedingungen des Reservoirs übertragen zu können, 
müssen sie bei der Übertragung ins Reservoirmodell auf wassergesättigte Bedingungen umgerechnet 
und unter Berücksichtigung der Druck-, Temperatur- und Tiefenabhängigkeit korrigiert werden. 
Nach Abkühlung der Proben wurden bei zylinderförmigen Proben entlang der Längsachsen der Man-
telflächen und auf den Kopfflächen sowie bei rechteckigen Proben auf allen Flächen mindestens zwei 
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Messstreifen aufgetragen, an denen alle streifen- und punktförmigen Messungen ausgeführt wur-
den. Dies ermöglicht die direkte Korrelation der verschiedenen Gesteinseigenschaften (Wärme- und 
Temperaturleitfähigkeit, Permeabilität) miteinander sowie je nach Orientierung der Gesteinsprobe 
die Identifikation richtungsabhängiger Anisotropien oder Inhomogenitäten. Darüber hinaus wird 
durch die Messung mehrerer Profile pro Probe eine für statistische Auswertungen ausreichend hohe 
Anzahl an Messwerten erzeugt. Für die Messungen am Minipermeameter wurden je nach Proben-
größe und Heterogenität im Abstand von 2 bis 5 cm jeweils Messpunkte entlang der Streifen markiert 
(Abb. 5). Nach Abschluss der Messungen am Minipermeameter wurde zur Bestimmung der thermo-
physikalischen Gesteinskennwerte mit dem Thermoscanner über diese Messstreifen eine mindestens 
15 mm breite und 30 μm dicke schwarze Lackschicht aufgetragen. Die Messung der Wärme- und 
Temperaturleitfähigkeit erfolgt dann entlang der schwarzen Lackstreifen (Abb. 5). Da die Messung 
der Wärmeleitfähigkeit auf den gleichen Messstreifen wie die vorher durchgeführten Permeabili-
tätsmessungen erfolgt, können die Werte direkt miteinander korreliert werden.  
 
 
Abb. 5: Messkonfiguration zur Ermittlung der geothermisch relevanten Gesteinskennwerte an Bohrker-
nen und Plugs. Punkte für die Messungen mit dem Minipermeameter (rot) und Lackstreifen für Messun-
gen am Thermoscanner (schwarz). 
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3.4 Methoden zur Bestimmung der thermophysikalischen Kennwerte 
Zur Messung der Wärmeleitfähigkeit wurde der Thermal Conductivity Scanner genutzt, mit dem li-
nienhaft die Wärmeleitfähigkeiten punktuell bestimmt und somit direkt den punktuellen Permeabili-
tätswerten zugeordnet werden können (Sass & Buß 2007). Die Temperaturleitfähigkeit kann 
ebenfalls mit dem Thermoscanner ermittelt werden. Die Bestimmung der Porosität und Dichten er-
folgte mit dem Helium-Pyknometer AccuPyc 1330 (Reindichte) und dem Rohdichtemessgerät GeoPyc 
1360 (Rohdichte und Porenvolumen).  
Bei den verwendeten Messverfahren handelt es sich um Standardmethoden im Bereich der Geo-
thermie und Reservoirgeologie (Popov et al. 1999, Hornung & Aigner 2002a, PK Tiefe Geothermie 
2008, Jahn et al. 2008 u. a.). Sie werden bereits seit mehreren Jahren am Institut für Angewandte 
Geowissenschaften (IAG) genutzt und kamen im Rahmen zahlreicher, die vorliegende Arbeit beglei-
tender studentischer Abschlussarbeiten und z. T. veröffentlichter Teilprojekte zum Einsatz (Mack 
2007, Sass 2007, Bär 2008, Sass & Bär 2008, Sass & Götz 2008, Kraus 2009, Schumann 2009, Wicke 
2009, Faridfar 2010, Klaeske 2010, Hesse 2011, Hoffmann 2011, Nehler 2011, Priebs 2011, Rüther 
2011, Schubert 2011, Zilch 2011). 
3.4.1 Wärmeleitfähigkeit 
Für die Bestimmung der Wärmeleitfähigkeit steht am Institut für Angewandte Geowissenschaften 
der von Lippman & Rauen entwickelte Thermoscanner (Thermal Conductivity Scanner) zur Verfü-
gung. Dabei handelt es sich um eine kontaktlose Messung der Wärmeleitfähigkeit mit Hilfe der Opti-
cal Scanning Methode nach Popov et al. (1983, 1985 & 1999). Da es möglich ist, viele Proben in 
kurzer Zeit zu messen, ohne diese zu zerstören, ist die Arbeitsgeschwindigkeit sehr hoch. Außerdem 
ermöglicht dieses Verfahren eine Abschätzung der Anisotropien und Inhomogenitäten der einzelnen 
Proben (Popov et al. 1999).  
3.4.1.1 Definition Wärmeleitfähigkeit 
Die Wärmeleitfähigkeit λ ist eine physikalische Größe, die den konduktiven Wärmestrom in Richtung 
eines Gradienten durch eine bestimmte Fläche mit dem Querschnitt A angibt. Sie ist temperatur-, 
druck- und materialabhängig (Buntebarth 1989). Für den stationären Zustand ergibt sich die Wärme-
leitfähigkeit aus dem Quotienten des Energieflusses (Q) pro Flächeneinheit (A) durch den Tempera-
turgradienten T∂  in einem eindimensionalen Leitungsmedium der Länge x (Buntebarth 1989): 
-
x
T
A
Q
∂
∂
=
.
λ  
oder aufgelöst nach dem Wärmestrom 
x
TAQ
∂
∂
⋅⋅−= λ
.
 
.
Q  = Wärmestrom [W] 
λ  = Wärmeleitfähigkeit [W/(m·K)] 
(Gl. 3.1)  
(Gl. 3.2)  
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A = Fläche [m²] 
T∂  = Temperaturdifferenz [K] 
x∂  = Länge des Leiters [m] 
 
Die Wärmeleitfähigkeit von Gesteinen nimmt mit steigendem Druck zu, weil durch den Druck Poren 
und Risse geschlossen werden. Dies ist besonders bei porösen Gesteinen von Bedeutung und abhän-
gig vom porenraumfüllenden Fluid. Da Luft eine sehr geringe Wärmeleitfähigkeit von 0,0262 W/(m·K) 
hat, ist dieser Effekt bei luftgefüllten Porenräumen besonders ausgeprägt. Mit steigender Sättigung 
der Poren durch Wasser (Wärmeleitfähigkeit von Wasser (20 °C) = 0,5562 W/(m·K)) steigt die Wär-
meleitfähigkeit der Gesteine an (Popov et al. 1999). In Gesteinen mit geringer oder keiner Porosität 
hängt die Wärmeleitfähigkeit vom Modalbestand ab. Hier hat der variierende Quarzgehalt einen 
besonders großen Einfluss, da dieser mit 7,7 W/(m·K) eine sehr viel höhere Wärmeleitfähigkeit als 
andere gesteinsbildende Minerale (z. B. Muskovit: 2,3  W/(m·K), Biotit: 2,0  W/(m·K), Feldspäte: 2,1-
2,5  W/(m·K), Clauser & Huenges 1995) besitzt. 
Die Wärmeleitfähigkeit steigt, je geringer der zwischenmolekulare Abstand der Atome ist. Somit hat 
Temperaturerhöhung eine Erniedrigung der Wärmeleitfähigkeit zur Folge, da sich bei höheren Tem-
peraturen die Atome stärker bewegen und sich der zwischenmolekulare Abstand vergrößert. Außer-
dem entstehen neue Mikrorisse, die einen negativen Einfluss auf die Wärmeleitfähigkeit haben 
(Buntebarth 1989).  
Einen weiteren Einfluss auf die Wärmeleitfähigkeit hat die Anisotropie der Gesteine, d. h. die Rich-
tungsabhängigkeit der Wärmeflussdichte, die mit folgender Gleichung beschrieben werden kann: 
gradTQ λ−=

 
Das bedeutet, dass die Wärmeleitfähigkeit von der Textur der Gesteine abhängig ist und unterschied-
liche Werte für die drei Raumrichtungen x, y und z annehmen kann. Dies ist besonders bei metamor-
phen Gesteinen wie Schiefern und Gneisen der Fall, aber durch ablagerungsbedingte Prozesse (z. B. 
Einregelung von Tonmineralen bei Tonsteinen) auch bei Sedimentgesteinen. Zur Berechnung des 
geometrischen Mittels kann folgende Gleichung verwendet werden (Buntebarth 1989): 
3
zyxG λλλλ ⋅⋅=  
Auch bei Einzelmineralen erkennt man eine Anisotropie, die sich oft im Habitus zeigt (z. B. bei den 
Mineralen Turmalin, Quarz und Glimmer) (Buntebarth 1989).  
3.4.1.2 Messung der Wärmeleitfähigkeit 
Zur Messung der Wärmeleitfähigkeit kam der Thermoscanner zum Einsatz. Bei der Messung fährt 
unterhalb der Probe eine fokussierte, bewegte Wärmequelle mit gleich bleibender Geschwindigkeit 
entlang und erwärmt diese. Zwei Infrarot-Temperatursensoren in gleichem Abstand vor und hinter 
der Wärmequelle bilden mit der Wärmequelle zusammen die sich bewegende Messeinheit, die die 
Temperatur der Probe vor und nach der Erwärmung kontinuierlich aufzeichnet (Abb. 6 und Abb. 7). 
(Gl. 3.3)  
(Gl. 3.4)  
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Abb. 6: Messanordnung des Thermal Conductivity Scanners. 
 
Durch die Wärmequelle wird die Probe bei der Messung um etwa 4 °C erwärmt, während die Tempe-
ratursensoren die Temperaturdifferenz messen. Die Ermittlung der Wärmeleitfähigkeit durch das 
Messprogramm erfolgt durch den Vergleich der Temperaturdifferenzen der unbekannten Probe mit 
zwei Standards bekannter Wärmeleitfähigkeit. Die Standards werden vor und hinter der Probe auf 
der Messstrecke angeordnet (siehe Abb. 6). Die Wärmeleitfähigkeiten der Standards müssen unge-
fähr in derselben Größenordnung liegen wie die zu erwartende Wärmeleitfähigkeit der Probe. Nach 
Popov et al. (1999) lässt sich der maximale Temperaturanstieg dabei wie folgt berechnen:  
 
λπ ⋅⋅
=Θ
x
Q
2
 
Θ  = Maximale Temperaturdifferenz [K] 
Q = Energie der Wärmequelle [W] 
 x = Abstand von der Wärmequelle zu den Messsensoren [m] 
λ  = Wärmeleitfähigkeit [W/(m·K)] 
 
Weiterhin gilt, dass das Verhältnis der Temperaturdifferenzen der Probe Θ und des Standards RΘ  
zu den jeweiligen Spannungen U und UR proportional ist (Popov et al. 1999). Dadurch ergibt sich 
folgende Relation: 





⋅=





Θ
Θ
⋅=
U
U R
R
R
R λλλ [W/(m·K)] 
Rλ  = Wärmeleitfähigkeit der Referenzprobe [W/(m·K)] 
RΘ  = Temperaturdifferenz der Standards [K] 
Θ  = Temperaturdifferenz der Probe [K] 
UR = Spannung der Referenzprobe [V] 
U = Spannung der Probe [V] 
 
(Gl. 3.5)  
(Gl. 3.6)  
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Die Auswahl des Messbereichs einer Probe kann am Ende des Messvorgangs über ein Auswahlfeld im 
Programm manuell definiert werden, um Randeffekte zu eliminieren, bestimmte Bereiche von der 
Messung auszuschließen oder um ausgewählte Bereiche bzw. Punkte auf der Probenoberfläche sepa-
rat auszuwerten. Der Messbereich liegt zwischen 0,2 und 25 W/(m·K) und der Messfehler ist <3 % 
(Lippmann & Rauen 2005; Popov et al. 1999). Die Messung kann auf Bohrkernen oder ebenflächigen 
Proben erfolgen, die Längen von 1 cm bis maximal 80 cm haben (Popov et al. 2003) und eine Min-
destbreite von 3 cm besitzen müssen. Der Tensor der Wärmeleitfähigkeit kann durch Messungen 
entlang der Achsen x, y und z ermittelt werden. 
Ein systematischer Fehler ergibt sich durch die Abhängigkeit der Wärmeleitfähigkeit von der Proben-
dicke (Lippmann & Rauen 2005). Die Proben sollten eine Mindestdicke von 1 cm für Wärmeleitfähig-
keiten bis 3 W/(m·K) haben. Je höher die Wärmeleitfähigkeit ist, desto größer sollte die Probendicke 
sein. Weitere Messfehler ergeben sich durch das ungleichmäßige Auftragen des Lacks. Je nach Breite, 
Dicke und Art des Lacks haben die Proben ein unterschiedliches Absorptions- und Reflexionsverhal-
ten. Ein weiteres Problem sind Proben, die unregelmäßige Oberflächen haben. Dies kann zum Bei-
spiel durch Klüfte, Poren, Lösungserscheinungen und Wechsel der Zusammensetzung hervorgerufen 
werden. Unebenheiten der Messfläche von mehr als einem 1 mm erzeugen Streueffekte, die eben-
falls zu einem Fehler beim Ergebnis führen. Konnten solche Bereiche bereits im Vorfeld oder bei der 
Messung identifiziert werden, wurden sie in der Regel durch Auswahl im Programm von der Auswer-
tung ausgeschlossen.  
3.4.2 Temperaturleitfähigkeit  
Die Temperaturleitfähigkeit κ  kann ebenfalls mit dem Thermoscanner in einem anderen Messmodus 
bestimmt werden, indem zur Aufzeichnung der Temperatur der erwärmten Probe ein zweiter Tem-
peratursensor zugeschaltet wird, der senkrecht zur Bewegungsrichtung um wenige Millimeter in y-
Richtung verschoben ist (Abb. 7).  
 
 
Abb. 7: Schematischer Aufbau des Thermoscanners (Sass 2011). 
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3.4.2.1 Definition Temperaturleitfähigkeit  
Die Temperaturleitfähigkeit, auch Temperaturleitzahl oder gelegentlich „Wärmediffusivität“ (aus 
dem engl. thermal diffusivity, TD) genannt, ist ein Maß für transiente thermische Reaktionen durch 
Veränderungen der Temperatur. Sie ist eine Materialeigenschaft, mit der die zeitliche Veränderung 
der räumlichen Verteilung der Temperatur durch Wärmeleitung als Folge eines Temperaturgefälles 
beschrieben wird. Sie ist verwandt mit der Wärmeleitfähigkeit λ und kann durch folgende Gleichung 
beschrieben werden: 
pc⋅
=
ρ
λκ  
κ  = Temperaturleitfähigkeit [m²/s] 
λ  = Wärmeleitfähigkeit [W/(m·K)] 
ρ  = Dichte [kg/m³] 
pc  = Spezifische Wärmekapazität [J/(kg·K)] 
 
Alle in dieser Gleichung vorkommenden Stoffeigenschaften sind temperaturabhängig. Der Faktor 
pc⋅ρ  mit der Einheit [J/(m³·K)] ergibt die volumetrische Wärmekapazität c. Formt man nun die 
Gleichung c um, ergibt sich die von Kukkonen & Suppala (1999) empirisch ermittelte lineare Abhän-
gigkeit der Temperaturleitfähigkeit von der Wärmeleitfähigkeit: 
 
λκ ⋅=
c
1
 
κ  = Temperaturleitfähigkeit [m²/s] 
c  = Volumetrische Wärmekapazität [J/(m³·K)] 
λ  = Wärmeleitfähigkeit [W/(m·K)] 
 
3.4.2.2 Messung der Temperaturleitfähigkeit 
Die Vorgehensweise zur Bestimmung der Temperaturleitfähigkeit ist identisch mit der zur Bestim-
mung der Wärmeleitfähigkeit. Der zweite „heiße“ Temperatursensor y zeichnet die maximale Tem-
peratur nach einer Zeit τ auf, mit der die Temperaturleitfähigkeit wie folgt berechnet werden kann: 
( ) ( )
τ
τττ
κ
2
2222 yvvyv +−+
=  
κ  = Temperaturleitfähigkeit [m²/s] 
v  = Geschwindigkeit der Messeinheit [m/s] 
τ  = Zeit, nach der die maximale Temperatur erreicht wird [s] 
y  = Abstand zwischen den Temperatursensoren x und y [m] 
(Gl. 3.7)  
(Gl. 3.8)  
(Gl. 3.9)  
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Korrekte Ergebnisse können nur erzielt werden, wenn die vom Hersteller empfohlenen Randbedin-
gungen eingehalten werden. Bei jeder Messung wird nicht nur die Gesteinsprobe analysiert, sondern 
auch zwei Referenzproben, deren thermophysikalische Eigenschaften bekannt sind. Mit der Ermitt-
lung der mittleren Temperatur beider Standards kann der Temperaturdrift kompensiert werden. Bei 
der kombinierten Wärme- und Temperaturleitfähigkeitsmessung muss die Temperaturleitfähigkeit 
des Probenkörpers zwischen denen der beiden Referenzproben liegen. Ferner muss der Quotient der 
Temperaturleitfähigkeiten beider Standards unter 3 sein, damit die Genauigkeit der Messergebnisse 
gewährleistet ist.  
Weiterhin muss die Probe eine der folgenden Bedingungen erfüllen: 
1.) TD Standard 1  < TD der Probe   < TD Standard 2 
2.) TD der Probe  < TD Standard 1 < TD Standard 2 
 
Die Probe wird zwischen den beiden Standards eingebaut (siehe Abb. 7). Die Kombinationsmöglich-
keiten von Standards zur Bestimmung der Temperaturleitfähigkeit ist in Tabelle 2 dargestellt und 
muss je nach zu erwartender Temperaturleitfähigkeit entsprechend ausgewählt werden. Für die 
meisten natürlichen Gesteinsmaterialien wird vom Hersteller die Kombination von verschmolzenem 
Quarz und der Titanlegierung empfohlen (TD = 1,0·10-6 m²/s bis 2,0·10-6 m²/s) und ein Messfehler 
von kleiner 8 % angegeben. 
 
Tabelle 2: Kombinationen von Standards zur Bestimmung von TD (Lippmann & Rauen 2009). 
Standard 1 Standard 2 Temperaturleitfähigkeit der Probe 
Glas Geschmolzener Quarz 
TD < 0,67·10-6 m2/s TC = 0,717 W/(m·K) 
TD = 0,389·10-6 m2/s 
TC = 1,35 W/(m·K) 
TD = 0,850·10-6 m2/s 
Geschmolzener Quarz Titanlegierung 
TD < 1,9·10-6 m2/s TC = 1,35 W/(m·K) 
TD = 0,850·10-6 m2/s 
TC = 6,05 W/(m·K) 
TD = 2,587·10-6 m2/s 
Titanlegierung Stahl 
TD < 2,587·10-6 m2/s TC = 6,05 W/(m·K) 
TD = 2,587·10-6 m2/s 
TC = 13,3 W/(m·K) 
TD = 3,619·10-6 m2/s 
 
3.4.3 Rohdichte, Reindichte und Porosität 
Bei der Bestimmung der Reindichte ρs kommt das Gaspyknometer AccuPyc 1330 (Abb. 8) von der Fa. 
Micromeritics GmbH zum Einsatz. Anschließend wird das Rohdichtemessgerät GeoPyc 1360 (Abb. 8) 
von Micromeritics benutzt, um die Rohdichte ρr und das Rohvolumen Vp zu ermitteln und daraus die 
Porosität zu bestimmen. Die so bestimmte Porosität entspricht der effektiven bzw. nutzbaren Porosi-
tät für das Gas Helium und kann näherungsweise mit der effektiven Porosität für Wasser gleichge-
setzt werden. Die Proben dürfen aufgrund der zur Verfügung stehenden Messbehälter eine maximale 
Größe von ca. 4 cm × 4 cm × 4 cm nicht überschreiten, innerhalb dieser Dimensionen aber jede be-
liebige Form besitzen. 
Geothermische Untersuchungen 
34 
3.4.3.1 Definition von Reindichte, Rohdichte und Porosität 
Die Rohdichte, auch scheinbare, geometrische Dichte oder Raumgewicht genannt, ist die Dichte ei-
nes porösen Festkörpers, basierend auf dem Gesamtvolumen einschließlich aller Arten von Hohlräu-
men (Porenräume, Klüfte etc.). Die Reindichte, auch Korndichte genannt, beschreibt hingegen nur 
die Dichte der festen Bestandteile (Körner) eines porösen Körpers, bezogen auf das Feststoffvolumen 
ohne Berücksichtigung des Hohlraumvolumens. Existieren keine Hohlräume im betrachteten Körper 
sind Reindichte und Rohdichte gleich. Der Quotient aus Roh- und Reindichte ist die Porosität.  
 
 
Abb. 8: Gaspyknometer AccuPyc 1330 (links) und Rohdichtemessgerät GeoPyc 1360 (rechts). 
 
Die Porosität bezeichnet demnach den Raum, der in einer festen Matrix von nicht festen Phasen 
(z. B. Wasser oder Luft, Kohlenwasserstoffe, Thermalsolen etc.) eingenommen wird. Nahezu sphäri-
sche, ellipsoide oder runde Hohlräume, die im allgemeinen primär gebildet sind, werden meist als 
Poren bezeichnet, während bei einer stärkeren Asymmetrie wie bei Hohlräumen, die sekundär wäh-
rend tektonischer Prozesse oder Beanspruchungen gebildet werden, von Rissen oder Spalten gespro-
chen wird. Poren und Risse können dabei miteinander verbunden sein (offene oder effektive 
Porosität) oder isoliert vorliegen (geschlossene Porosität) sowie unterschiedliche Geometrien auf-
weisen. Die offene oder effektive Porosität ist eine maßgebliche Eigenschaft für Speichergesteine (Öl, 
Gas, Wasser). Die damit verbundene Permeabilität ist eine entscheidende Größe bei der Förderung 
von Öl, Gas, Wasser oder geothermischer Energie. Die Anordnung und Orientierung der Poren und 
Risse im Gestein kann zu einer zusätzlichen Anisotropie verschiedener Eigenschaften führen. Poren 
und vor allem Risse haben z. B. auf die elastischen Eigenschaften einen erheblichen Einfluss. Sphäri-
sche Poren haben bei gleicher Porosität einen wesentlich geringeren Einfluss auf die elastischen Ei-
genschaften als Risse oder Spalten. Die Poren und Risse reduzieren die elastischen Module eines 
Gesteins sowie deren Schallgeschwindigkeiten und können somit durch geophysikalische Methoden 
erfasst werden.  
Zu unterscheiden ist bei der Porosität zwischen der absoluten Porosität, die den Gesamthohlrauman-
teil (n) eines Gesteins beschreibt, und als der Quotient aus dem Volumen aller Hohlräume eines Ge-
steinskörpers und dessen Gesamtvolumen definiert ist und der nutzbaren oder effektiven Porosität 
ne bzw. der durchflusswirksamen Porosität nd. Diese beschreibt den Volumenanteil, in dem sich das 
Wasser oder andere Fluide effektiv bewegen können. Die effektive Porosität beschreibt die Porosität, 
in der ein hydraulischer Durchfluss von Fluiden möglich ist. Dahingegen stellt die nutzbare Porosität 
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eines Reservoirs die Porenräume dar, die bei Druckerniedrigung das gespeicherte Fluid unter gravita-
tiven Kräften freigibt (Langguth & Voigt 2004); d. h. Fluide, die in geschlossenen oder sehr kleinen 
Hohlräumen lagern oder als Haftwasser an der Gesteinsoberfläche adhäsiv gebunden sind, nehmen 
am Fließvorgang nicht teil. Mit kleiner werdender Korngröße nimmt die Kornoberfläche pro Volu-
meneinheit und damit auch der Haftwasseranteil zu. Das Gesamtporenvolumen ist naturgemäß in 
den feinstkörnigen Sedimenten am größten, das effektive Porenvolumen wegen der großen Korn-
oberfläche jedoch am geringsten. Dieses erreicht in den Sanden ein Optimum und nimmt dann mit 
zunehmender Kornvergröberung bis hin zu den Kiesen wieder ab.  
Sekundäre Porosität entsteht neben der Rissbildung durch mechanische Beanspruchung durch Lö-
sungsprozesse in einem Sedimentgestein. Die Größe des Porenvolumens und die Porengestalt sind 
abhängig vom Verlauf der Diagenese und von den Materialeigenschaften des Gesteins. 
3.4.3.2 Messung der Reindichte 
Die Reindichte wird mit dem Helium-Pyknometer AccuPyc 1330 ermittelt. Bevor die Proben in das 
Messgerät eingebaut werden, wird die Masse durch Wägen auf ±0,001 g genau bestimmt. Das Gerät 
misst das Volumen der Probe und berechnet aus der Eingabegröße Masse die Reindichte. Hierfür 
wird die Gültigkeit des idealen Gasgesetzes zugrunde gelegt. Gleiche Gasvolumina enthalten immer 
die gleiche Anzahl an Teilchen bei konstanten Druck- und Temperaturbedingungen (z. B. Mortimer & 
Müller 2003): 
 
TRnVp ⋅⋅=⋅  
p  = Druck [N/m²] 
V  = Volumen [m³] 
n  = Anzahl der Gasmoleküle [-] 
R  = ideale Gaskonstante [8,314 J/(mol·K)] 
T  = Temperatur [K] 
 
 
Abb. 9: Funktionsweise des Gasverdrängungspyknometers, verändert nach Micromeritics (1997). 
 
(Gl. 3.10)  
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Das Gerät besitzt eine Probenkammer mit dem Volumen V1 und eine Expansionskammer mit dem 
Volumen V2. Zu Beginn der Messung wird die Probenkammer durch Ventil 1 mit Heliumgas geflutet. 
Dadurch füllen sich auch die Poren der Probe mit Gas. Ist die Probenkammer vollständig mit Helium 
geflutet, wird der Gasdruck p1 gemessen. Anschließend wird das Ventil 2 zur Expansionskammer ge-
öffnet (siehe Abb. 9). Das Gasvolumen wird anhand der Druckänderung des Gases beim Expandieren 
vom Probenraum in den Expansionsraum p2 bestimmt. Dabei wird zusätzlich die Temperatur am Ende 
der Messung genommen:  
 
TRnVVp R ⋅⋅=−⋅ )( 11  (Gleichung nach Öffnung von Ventil 1) 
TRnVVVp R ⋅⋅=+−⋅ )( 212  (Gleichung nach Öffnung von Ventil 2) 
p1 = Druck im Probenraum vor Öffnung von Ventil 2 [N/m²] 
p2 = Druck nach Öffnung von Ventil 2 [N/m²] 
V1 = Volumen der Probenkammer [m³] 
V2 = Volumen der Expansionskammer [m³] 
VR = Reinvolumen der Probe [m³] 
n = Anzahl der Gasmoleküle [-] 
R = Ideale Gaskonstante [8,314 J/(mol·K)] 
T = Temperatur [K] 
 
Durch Gleichsetzen erhält man: 
)( 12
221112
pp
VpVpVpVR −
⋅+⋅−⋅
=
 
 
Anhand des gemessenen Reinvolumens der Probe und der im Voraus bestimmten Masse der Probe 
wird die Reindichte automatisch wie folgt berechnet: 
R
p
s V
m
=ρ  
ρs = Reindichte [kg/m³] 
mp = Masse der Probe [kg] 
VR = Reinvolumen der Probe [m³] 
 
3.4.3.3 Messung der Rohdichte und Porosität 
Nachdem die Reindichte mit dem Gasverdrängungspyknometer ermittelt wurde, kann unter Eingabe 
der Reindichte (ρs) anschließend die Rohdichte (ρr) sowie das Rohvolumen mit dem Pulverpyknome-
(Gl. 3.11)  
(Gl. 3.12)  
(Gl. 3.13)  
(Gl. 3.14)  
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ter GeoPyc 1360 bestimmt werden. Hierbei wird das Kornvolumen durch Verdrängung eines Pulvers 
mit flüssigkeitsähnlichen Fließeigenschaften (Dry-Flow) ermittelt. Bei diesem Pulver handelt es sich 
um feinkörniges graphitisiertes Glaskugelpulver mit sehr enger Korngrößenverteilung, welches sich 
optimal den Konturen der Probe anpasst.  
 
 
Abb. 10: Funktionsweise des Pulverpyknometers GeoPyc 1360, verändert nach Micromeritics (1997). 
 
Im ersten Arbeitsschritt wird das Pulver in den Messzylinder gegeben und mit einer an die Messzylin-
dergröße angepassten Kraft durch einen Kolben komprimiert. Diese Nullmessung wird vor jeder Mes-
sung durchgeführt und dient zur Ermittlung des Volumens des Pulvers (Dry Flow). Anschließend wird 
die Probe dazu gegeben und der Vorgang bei gleicher Kompressionskraft wiederholt (Abb. 10). Da 
sich nun Pulver und Probe in dem Zylinder befinden, kann bei gleicher Kraftaufbringung das Gemisch 
nicht so stark komprimiert werden wie zuvor. Aus der Differenzstrecke (Δx) wird das Rohvolumen Vp 
der Probe über das Volumen des Zylinders berechnet: 
 
lrVP ∆⋅⋅=
2π  
VP = Rohvolumen der Probe [m³] 
r = Radius der Messkammer [m]  
Δl = Differenzstrecke des Kolbenauszugs beider Messungen [m] 
 
Anhand der vorher eingegebenen Masse und der Rohdichte der Probe sowie den ermittelten Volu-
mina des Pulvers VDryFlow und des Pulvers mit der Probe VDryFlow+Probe wird die Rohdichte wie folgt 
berechnet: 
)( Pr DryFlowobeDryFlow
p
r VV
m
−
=
+
ρ
 
ρr  = Rohdichte der Probe [kg/m³] 
mp  = Masse der Probe [kg] 
VDryFlow+Probe = Volumen von DryFlow und Probe [m³] 
VDryFlow = Volumen des DryFlow [m³] 
 
(Gl. 3.15)  
(Gl. 3.16)  
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Die Porosität berechnet sich nach folgender Gleichung: 
100
)(
⋅
−
=
P
RP
V
VV
φ
 
ϕ = Porosität [%] 
VP = Rohvolumen der Probe [m³] 
VR = Reinvolumen der Probe [m³] 
 
Alle Messungen werden dreimal durchgeführt. Vom Pyknometer werden gemittelte Ergebnisse an-
gegeben. Der Messfehler liegt nach Herstellerangaben (Micromeritics 2011) bei 1,1 %. 
3.4.4 Spezifische Wärmekapazität 
Die massenspezifische Wärmekapazität cp ist die Menge an Wärme, die benötigt wird, um die Tem-
peratur T eines Körpers mit der Masse m um ein Kelvin zu erhöhen. Sie beschreibt somit das Vermö-
gen eines Stoffes, Wärme zu speichern und ist temperaturabhängig. Die isobare spezifische 
Wärmekapazität cp ist die spezifische Wärmekapazität bei konstantem Druck. Die volumenbezogene 
spezifische Wärmekapazität ist das Produkt aus spezifischer Wärmekapazität und Dichte (Buntebarth 
1989). Da keine direkten Messungen der Wärmekapazität erfolgten, wurde sie indirekt durch die 
Berechnung aus gemessener Rohdichte ρ, Wärmeleitfähigkeit λ und Temperaturleitfähigkeit κ be-
stimmt: 
κρ
λ
⋅
=
∆⋅
∆
=
Tm
Qc p
 
λ = Wärmeleitfähigkeit [W/(m·K)] 
cp = Spezifische Wärmekapazität [J/(kg·K)] 
T = Temperatur [K] 
ρ = Rohdichte [kg/m³] 
m = Masse [kg] 
κ = Temperaturleitfähigkeit [m²/s] 
  
(Gl. 3.17)  
(Gl. 3.18)  
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3.5 Methoden zur Bestimmung der hydraulischen Kennwerte 
An dieser Stelle sollen zur Erleichterung der weiteren Betrachtung und des Vergleichs der hydrauli-
schen Kennwerte einige Definitionen eingeführt werden. Anstelle der Gesteins- oder Gebirgsdurch-
lässigkeit sowie des Durchlässigkeitsbeiwerts wird im Folgenden die von den Fluideigenschaften 
unabhängige Permeabilität verwendet. Die Größe des Durchlässigkeitsbeiwerts ist maßgeblich von 
Dichte und Viskosität des Wassers beeinflusst, die wiederum vom Gesamtlösungsinhalt (TDS), vom 
Druck und von der Temperatur abhängig sind. Da im Rahmen des Projektes nur die Eigenschaften der 
potenziellen Reservoirgesteine und nicht die Hydrochemie der dort vorkommenden Thermalsolen 
betrachtet werden konnte, ist die fluidunabhängige Permeabilität die repräsentativere Eigenschaft. 
Am deutlichsten wird dies am Beispiel des Einflusses der temperaturabhängigen dynamischen Visko-
sität des Wassers auf die Größe des Durchlässigkeitsbeiwertes. Die dynamische Viskosität eines 
Fluids μ [Pa∙s] ist ein Maß für seine Zähigkeit und stark temperaturabhängig. Zwischen 0 °C und 
200 °C schwankt die dynamische Viskosität von Wasser um etwa eine Größenordnung (μ = 1,75∙10-4 
bis 1,75∙10 -3 Pa∙s). Sie ist deshalb für das Fließverhalten thermaler Grundwässer von ausschlagge-
bender Bedeutung. Die Abhängigkeit des Durchlässigkeitsbeiwertes von den physikalischen Eigen-
schaften des Wassers bedeutet praktisch, dass bei gleichen geometrischen Eigenschaften des 
Grundwasserleiters und Permeabilitäten die Durchlässigkeit eines 70 °C warmen Aquifers etwa drei-
mal so groß ist wie bei 10 °C (Stober & Bucher 2012).  
Alle im Labor oder Feld ermittelten hydraulischen Kennwerte wurden dementsprechend unter Be-
rücksichtigung der Druck- und Temperaturbedingungen in Permeabilität umgerechnet. Hierbei ist 
abhängig von der Bestimmungsmethode und des damit einhergehenden Betrachtungsmaßstabes 
zwischen Gesteins- oder Matrixpermeabilität (KM; im Folgenden Gesteinspermeabilität genannt), die 
nur die Permeabilität der ungestörten, ungeklüfteten Gesteinsmatrix bezeichnet und der Gebirgs-
permeabilität (KG), bei der auch das vorliegende Trennflächengefüge, Karsthohlräume und ähnliches 
berücksichtigt sind, zu unterscheiden. Die Skalenabhängigkeit der Permeabilität unter Angabe ver-
schiedener Begründungen für die auftretenden Effekte wird z. B. von Guéguen et al. (1996) beschrie-
ben, während u. a. Clauser (1992) Vergleiche von Gesteins- und Gebirgspermeabilitäten darstellen 
(Abb. 11). Hier zeigt sich zum einen, dass der Betrachtungsmaßstab ausreichend groß gewählt wer-
den muss, um die Permeabilität nicht zu unterschätzen und zum anderen, dass die Gebirgspermeabi-
lität größere Schwankungsbreiten als die Gesteinspermeabilität aufweist und meist um mehrere 
Größenordnungen über dieser liegt. 
Diese Unterscheidung ist für die Geothermie in Deutschland insofern von Bedeutung, da die in 
Deutschland als hydrothermale Reservoire identifizierten Gesteinseinheiten (Rotliegend, Buntsand-
stein, Muschelkalk, Keuper, Malm u. a.) als Kluft- oder Karstgrundwasserleiter zu klassifizieren sind. 
Aufgrund dessen kann bei den verkarsteten und geklüfteten Kalksteingrundwasserleitern die Ge-
steinspermeabilität für die Reservoirbetrachtung nahezu vernachlässigt werden. Auch bei 
Sandsteinkluftgrundwasserleitern ist die Gesteinspermeabilität bei den in der Regel in Deutschland 
vorkommenden niedrigen Werten (u. a. Legarth et al. 2003, Orzol et al. 2005, Stober & Jodocy 2009, 
Sulzbacher & Jung 2010, Jodocy & Stober 2011, Stober 2011, Bär et al. 2011) für die Ermittlung der 
hydraulischen Ergiebigkeit von untergeordneter Bedeutung, aber für die Abschätzung der Wärme-
transportprozesse im Gestein (Kluftkörper) von Belang. Bei der geothermischen Nutzung der Sedi-
mentgesteine erfolgt der Wassertransport in Reservoirtiefe hauptsächlich entlang natürlicher 
hydraulischer Fließwege wie Klüften, Schichtflächen und Störungen oder es ist erforderlich, künstlich 
Risse und Brüche durch hydraulische Stimulation zu erzeugen. Dementsprechend wird bei der Poten-
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zialbetrachtung im Rahmen der vorliegenden Arbeit die zur Abschätzung der Ergiebigkeit entschei-
dende Transmissibilität des betrachteten Reservoirgesteins mit Hilfe der ermittelten Gebirgspermea-
bilitäten und der aus dem Modell abgeleiteten vertikalen Mächtigkeit berechnet. Die 
Nettomächtigkeit der tatsächlich hydraulisch aktiven Schichten kann, je nach geologischer Einheit, 
lokal anhand der Faziesverteilung ermittelt werden. 
 
 
Abb. 11: Spannweiten der Permeabilität als Funktion der Beobachtungsskala (Clauser 1992). Punkte sind 
Mittelwerte. 
 
Als hydraulische Kennwerte wurden im Rahmen der vorliegenden Arbeit Matrix- bzw. Gesteinsper-
meabilitäten (KM) und Porositäten an Gesteinsproben im Labor bestimmt. Gesteinspermeabilitäten 
schließen aus versuchstechnischen Gründen in der Regel sekundäre Porositäten wie Klüftung oder 
Verkarstungserscheinungen aus, da aus stark geklüfteten oder verkarsteten Gebirgsabschnitten keine 
qualifizierten Proben entnommen werden können. Diese Untersuchungen liefern aufgrund der Pro-
bengröße punktuelle Messungen, die eine Übertragung der Kennwerte für die Matrix der beprobten 
Gesteinsart zulässt. 
Weiterhin wurden Gebirgspermeabilitäten (KG) durch die Auswertung hydraulischer Testdaten 
(Pumpversuche u. ä.) ermittelt. Die Gebirgspermeabilitäten ermöglichen die Abschätzung der Ergie-
bigkeit eines Grundwasserleiters und somit der zu erwartenden Förderraten, während anhand der 
Gesteinspermeabilität und Porosität Aussagen über das Volumen des im Gestein gespeicherten 
Fluids, die Ergiebigkeit von Porengrundwasserleitern sowie über den konvektiven Wärmetransport in 
der Gesteinsmatrix getroffen werden können. Außerdem sind diese Eigenschaften wichtig für das 
Verständnis des Fluid-, Wärme- und Massentransportes sowie für geochemische Fluid-
Gesteinswechselwirkungen im Reservoir, die hier jedoch nicht untersucht wurden. Eine Übertragung 
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auf den gesamten, ggf. heterogenen oder anisotropen Reservoirhorizont und eine Abschätzung von 
dessen Gesamtdurchlässigkeit allein anhand der Gesteinspermeabilitäten ist nicht möglich.  
3.5.1 Gesteinspermeabilität KM 
Zur Messung der Gesteinspermeabilität wurde ein kombiniertes Gasdruck-Säulen- und Minipermea-
meter eingesetzt, das an der Eberhard-Karls-Universität Tübingen entwickelt (Hornung & Aigner 
2002a,b, 2004) und an der TU Darmstadt weiterentwickelt wurde (Abb. 12).  
 
 
Abb. 12: Aufbau des kombinierten Säulen- und Minipermeameters (Bär 2008). 
 
Aufgrund der hohen Messgeschwindigkeit kam bei allen im Gelände genommenen Proben und bei 
den ausgewählten Kernproben aus den Bohrkernlagern des HLUG vorwiegend das Minipermeameter 
zum Einsatz. Das Säulenpermeameter wurde nur bei ausgewählten Proben des Rotliegenden ver-
wendet, um bereits mit dem Minipermeameter gemessene Werte zu überprüfen und eine Einschät-
zung der Vergleichbarkeit der beiden Messmethoden zu ermöglichen (Jaritz 1999, Bär 2008 und 
Rüther 2011). 
3.5.1.1 Definition Permeabilität 
Die Permeabilität (K) ist eine Materialeigenschaft, die die Beschaffenheit des Porensystems einer 
Gesteinsmatrix unabhängig von der Art des Fluids (Flüssigkeit oder Gas), von dem es durchströmt 
wird, beschreibt und für die nach Langguth & Voigt (2004) gilt: 
2
wdCK ⋅=  
Dabei ist C ein dimensionsloser Koeffizient, der vereinfacht die Kornform, Kornanordnung, Porosität 
und Packungsdichte des porösen Mediums berücksichtigt (Hubbert 1940, De Wiest 1965). Mit dw 
wird der wirksame Korndurchmesser bezeichnet, der den charakteristischen Korndurchmesser eines 
(Gl. 3.19)  
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natürlichen Lockergesteins beschreibt und anstelle des nicht messbaren Porendurchmessers benutzt 
wird. Andere Ansätze, wie die oftmals verwendete Kozeny-Carman-Gleichung (Kozeny 1927, Carman 
1937, 1948, 1956), versuchen, die Permeabilität über die Porosität und Tortuosität sowie den effekti-
ven hydraulischen Porendurchmesser des Kapillarsystems zu beschreiben: 
8
2
effr
T
K ⋅= φ
 
Grundlage dieser Gleichung ist die vereinfachte Modellannahme, dass die Poren ein System von glat-
ten zylindrischen, aber tortuosen Kapillaren mit dem Radius des effektiven hydraulischen Poren-
durchmessers bilden. Dies bedeutet jedoch, dass der effektive hydraulische Durchmesser nicht direkt 
ermittelt werden kann und durch andere Parameter, wie die spezifische Kornoberfläche, den wirk-
samen Korndurchmesser oder die Porosität substituiert werden muss, die leichter anhand von Mes-
sungen bestimmt werden können. Einen Überblick über weitere Modellansätze zur mathematischen 
Beschreibung des Porenraums, zur fraktalen Porenraumgeometrie und zur Bestimmung der Permea-
bilität aus verschiedenen Kennwerten und die Schwächen dieser Ansätze gibt Pape et al. (1999, 
2000).  
Die Permeabilität beschreibt ebenso wie der Durchlässigkeitsbeiwert (kf, hydraulische Leitfähigkeit) 
die Durchlässigkeit eines Mediums gegenüber einem Fluid. Dabei beschränkt sich die Permeabilität 
auf die Gesteinseigenschaften, während der Durchlässigkeitsbeiwert die Eigenschaften des Fluids mit 
einbezieht. Der Durchlässigkeitsbeiwert gibt an, welcher Volumenstrom bei einem hydraulischen 
Gradienten pro Fläche strömt: 
Ai
Qk f ⋅
=  
kf = Durchlässigkeitsbeiwert [m/s] 
Q = Volumenstrom [m³/s] 
i  = Hydraulischer Gradient [-] 
A  = Durchströmte Fläche [m²] 
 
Die Permeabilität steht mit dem Durchlässigkeitsbeiwert unter Berücksichtigung der physikalischen 
Eigenschaften des Wassers, wie der dynamischen Viskosität und Dichte, in Beziehung: 







 ⋅
⋅=
f
f
f
g
Kk
η
ρ
 
K  = Permeabilität [m²] 
ρf  = Dichte des Fluids [kg/m³] 
ηf  = Dynamische Viskosität des Fluids [Ns/m²] 
 
Demnach gilt für eine beliebige Flüssigkeit: 
pAg
lQK
∆⋅⋅⋅
⋅⋅
=
ρ
η
 
(Gl. 3.20)  
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K  = Permeabilität [m²] 
l  = Durchströmte Länge des porösen Körpers [m] 
∆p  = Druckdifferenz bei der Durchströmung [N/m²] 
 
Als SI-Einheit für die Permeabilität ergibt sich m². Vor allem in der KW-Industrie wird in der Regel die 
Maßeinheit Darcy [D] bzw. Millidarcy [mD] verwendet: 
21310869,91 mD −⋅=     bzw.    Dm 122 100132510,11 ⋅=  
21610869,91 mmD −⋅=     bzw.    mDm 152 100132510,11 ⋅=  
 
3.5.1.2 Messung der intrinsischen Gesteinspermeabilität  
Mit dem Säulenpermeameter wird die intrinsische Permeabilität (Ki) nach Klinkenberg (1941) be-
stimmt. Die intrinsische Permeabilität entspricht der effektiven Gaspermeabilität für Luft unter un-
endlich hohem Druck und ist für natürliche Sandsteine in der Regel etwa doppelt so hoch wie die 
Permeabilität für Wasser (Hornung & Aigner 2004). Da die Permeabilität nicht unter unendlich ho-
hem Druck gemessen werden kann, wird beim Säulenpermeameter die scheinbare Gaspermeabilität 
unter mindestens 5 Druckstufen zwischen 1.000 mbar und 5.000 mbar bei gleich bleibender Druck-
differenz bestimmt. 
 
 
Abb. 13: Foto und schematischer Aufbau des von Hornung & Aigner (2004) entwickelten Säulenpermea-
meters, verändert nach Jaritz (1999). Zu sehen ist die geschlossene und in der Einspannvorrichtung fixier-
te Messzelle, das Gehäuse mit den Regelungseinheiten und die Druckluftflasche für den Anpressdruck der 
Latexmembran. 
 
Die Höhe der jeweiligen Druckstufe wird über den Abstromdruck (P2) eingestellt. Der Anstromdruck 
(P1) ergibt sich aus dem jeweiligen Abstromdruck und dem Differenzdruck (∆p), dessen Größe für 
(Gl. 3.24)  
(Gl. 3.25)  
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jede Messreihe der erwarteten Durchlässigkeit der Gesteinsprobe anzupassen ist, um eine gleichmä-
ßige Durchströmung der Probe im optimalen Messbereich des Gerätes zu gewährleisten (Abb. 13). 
Da durch diese Vorgehensweise während einer Messreihe die Erhöhung des mittleren Porendruckes 
ohne Erhöhung des Druckgradienten in der Probe erfolgt, bleibt die Fließgeschwindigkeit klein und 
störende Turbulenzen können vermieden werden.  
Vor jedem Messvorgang muss die Höhe (h) und der Radius (r) des Probenzylinders exakt bestimmt 
werden, bevor die Probe in die Messzelle eingebaut wird. Als Abdichtung der Messzelle dient eine 
1 mm dicke Latexmembran, die nach Einbau der Probe und Schließen der Messzelle in der Einspann-
vorrichtung mit einem äußeren Zelldruck (Pz) von 8 bis 10 bar an die Probe angepresst wird, um Um-
läufigkeiten zu vermeiden.  
Jeder Messvorgang besteht aus einer Serie von 5 bis 10 Einzelmessungen, für die die Höhe des Ab-
stromdrucks im Messprogramm eingestellt werden kann. Bei den Einzelmessungen wird jeweils der 
Luftdruck PL, der tatsächliche Differenzdruck ∆p, der Volumendurchfluss am Anstrom der Probe Q1 
und der Abstromdruck P2 direkt gemessen. Der jeweilige Anstromdruck P1 wird aus Abstromdruck 
und Differenzdruck berechnet. Der Volumendurchfluss im Abstrom der Probe ergibt sich nach fol-
gender Gleichung: 
1
2
1
2 QP
PQ ⋅=
 
Zur Auswertung wird für jede Einzelmessung einer Messreihe anhand der gemessenen Werte mit 
dem Darcy’schen Gesetz für kompressible Fluide die scheinbare Permeabilität (Ka) in m² berechnet, 
und im sogenannten Klinkenbergplot (Abb. 14) gegen den reziproken mittleren Druck (1/P*) der je-
weiligen Druckstufe aufgetragen: 
( )22212
222
PPr
QPh
K fa
−⋅⋅
⋅⋅⋅⋅
=
π
η
 
Ka = Scheinbare Permeabilität [m²] 
ηf  = Dynamische Viskosität des Fluids [Ns/m²] 
h  = Höhe des Probenkörpers [m] 
r  = Radius des Probenkörpers [m]  
Q2 = Volumendurchfluss [m³/s] 
P1 = Anstromdruck [N/m²] 
P2 = Abstromdruck [N/m²] 
 
Der reziproke mittlere Druck (1/P*) ergibt sich aus: 
( )21
2
*
1
PPP +
=
 
Aus den Einzelmessungen wird nun die Regressionsgerade berechnet, die in der Regel eine positive 
Steigung aufweist und die Y-Achse theoretisch bei unendlich hohem Druck schneidet (1/P* gegen 0). 
Dieser Schnittpunkt entspricht dem Y-Achsenabschnitt der Regressionsgeraden und somit der intrin-
sischen Permeabilität Ki in m².  
(Gl. 3.26)  
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Abb. 14: Klinkenbergplot zur Ermittlung der intrinsischen Permeabilität einer Gesteinsprobe, verändert 
nach Jaritz (1999). 
 
Diese Vorgehensweise, die als Klinkenbergkorrektur bezeichnet wird und die Berücksichtigung der 
Gleitströmung ermöglicht, ist ebenso wie der Messablauf, die Berechnung der Permeabilität mit dem 
Säulenpermeameter sowie die Effekte der Gleitströmung von Jaritz (1999) im Detail dargestellt.  
Die Klinkenbergkorrektur wird nur bei Permeabilitäten unter 5·10-14 m² und Klinkenbergfaktoren 
über 0,24 bar angewendet, da die Daten andernfalls nicht zwangsläufig eine eindeutige Klinkenberg-
gerade ergeben, sondern Verteilungen zeigen, deren Regressionsgeraden negative Steigungen besit-
zen können (Jaritz 1999).  
Bei hohen Durchlässigkeiten von über 5·10-14 m² sind die Abweichungen der scheinbaren Permeabili-
tät von der intrinsischen Permeabilität demnach kleiner als 13 % und eine Klinkenbergkorrektur auf-
grund der Größenordnung des Messfehlers von bis zu 15 % somit nicht mehr sinnvoll. Dies bedeutet, 
dass auch bei Klinkenbergfaktoren über 0,24 bar eine Korrektur überflüssig ist. Zur Bestimmung der 
Permeabilität der Proben, bei denen gemäß der Größenordnung ihrer Permeabilität und ihres Klin-
kenbergfaktors eine Korrektur nach Klinkenberg nicht sinnvoll durchführbar ist, wird das arithmeti-
sche Mittel der Einzelmessungen verwendet (Jaritz 1999). 
3.5.1.3 Messung der scheinbaren Gesteinspermeabilität  
Das von Hornung & Aigner (2002a,b, 2004) entwickelte Minipermeameter ist ein druckluftbetriebe-
nes Gaspermeameter, mit dem auf einer glatten Probenoberfläche die Permeabilität einer Gesteins-
probe punktuell gemessen werden kann. Dazu wird eine Messsonde mit einem Pneumatikstempel 
unter einstellbarem Anpressdruck im rechten Winkel auf die Oberfläche der zu messenden Probe 
gedrückt. Diese Messsonde besteht aus einer Injektionsdüse, auf die verschiedene, der Probenober-
fläche angepasste, mit einem Dichtungsring versehene, ringförmige Adapter mit einem Innendurch-
messer von 4 mm und einem Außendurchmesser von 25 mm aufgeschraubt werden können. Um 
Leckagen zwischen Probenoberfläche und dem Adapter der Messsonde zu vermeiden, wird der 
Adapter mit einem Dichtungsring aus Neopren oder Zellkautschuk versehen (Abb. 15). 
 
(Gl. 3.29)  
Geothermische Untersuchungen 
46 
 
Abb. 15: Aufbau des Minipermeameters und schematische Darstellung des Messverfahrens und der Pro-
bendurchströmung (Bär 2008). Zu sehen ist der pneumatische Stempel zum Anpressen der Injektionsdüse 
auf die Probenoberfläche, der Regler zum Einstellen des Anpressgegendrucks sowie eine Gesteinsprobe 
(Rotliegend-Konglomerat). 
 
Über die Injektionsdüse wird durch die zentrale Ringöffnung in Adapter und Neoprendichtung Druck-
luft in die Gesteinsprobe injiziert, was zu einem spezifischen Durchfluss führt. Am Injektionsstrom 
wird mit Hilfe der Messapparatur der Injektionsdruck (pi) und der Massendurchfluss (Mi) durch die 
Probe gemessen. Der Injektionsdruck ergibt sich aus dem Luftdruck (pL) und dem Differenzdruck 
(∆p), der über das Kontrollprogramm vorgegeben werden kann und der entsprechend der erwarte-
ten Permeabilität der zu messenden Gesteinsart einzustellen ist. Der die Probe durchströmende Vo-
lumenstrom (Qi) wird durch das Auswertungsprogramm automatisch über den Injektionsdruck und 
den Massenstrom (Mi) wie folgt berechnet: 
i
L
i
i Mp
pQ ⋅=
 
Sobald sich in der Probe stationäre Strömung eingestellt hat, werden die Messwerte vom Datenlog-
ger gespeichert und mit Hilfe einer abgewandelten Form des Darcy’schen Gesetzes, welches um die 
Kompressibilität und Viskosität von Gasen ergänzt wurde (Goggin et al. 1988), von der Software aus-
gewertet:  
( )220
2
Li
iiL
a ppdG
Qp
K
−⋅⋅
⋅⋅⋅
=
η
 
Ka  = Scheinbare Permeabilität [m²] 
ηL  = Dynamische Viskosität von Luft bei 20 °C [Ns/m²] 
(Gl. 3.30)  
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d  = Durchmesser der Ringöffnung [m] 
G0 = Geometriefaktor [-] 
 
G0 und d sind geometrische Korrekturfaktoren, die der Fließgeometrie Rechnung tragen sollen. Unter 
der Annahme völliger Homogenität des Gesteins würde sich bei der punktförmigen Injektion von 
Druckluft, wie sie bei der Messung mit dem Minipermeameter stattfindet, ein dreidimensionales, 
nahezu radialsymmetrisches hemisphärisches Strömungsbild ausbilden (Abb. 15). 
Unter dieser Annahme wurde von Goggin et al. (1988) durch Kalibrierung mit einem numerischen 
Strömungsmodell eine Gleichung zur Berechnung des Geometriefaktors abgeleitet, die die Bestim-
mung des durchströmten Volumens ermöglicht. Der Geometriefaktor wird dabei als eine Funktion 
von Probengeometrie (Probenradius und Probenlänge) und Radius der Injektionsdüse beschrieben 
und für zwei Strömungsarten unterschieden: erstens für die Strömung eines kompressiblen Fluids im 
Halbraum und zweitens für die uneingeschränkte Strömung durch Bohrkerne. Unter der Annahme 
der Ausbildung eines radialsymmetrischen hemisphärischen Strömungsbildes unter stationären Be-
dingungen in Bohrkernen errechnet sich der Geometriefaktor nach Goggin et al. (1988) wie folgt: 
( ) DD
D
D
DDD drrz
mLRbG ⋅⋅
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bD = Radius der Injektionsdüse [m] 
RD = Radius der Probe [m] 
LD = Länge der Probe [m] 
mD = Räumliche Druckverteilung (scheinbares Gaspotenzial) [-] 
zD = Vertikale Position [-] 
rD = Radiale Position [-] 
Dabei gilt: 
{ } { }
{ } { }01
0
Φ−Φ
Φ−Φ
=
mm
mmmD  
Ф0 = räumliche Druckverteilung (scheinbares Potenzial) auf der äußeren 
    Oberfläche des Bohrzylinders [-] 
Ф1 = räumliche Druckverteilung (scheinbares Potenzial) auf der Ober-
     fläche des Bohrzylinders, auf der die Messsonde aufsitzt [-] 
 
Da die mathematische Herleitung des Geometriefaktors nur unter der Annahme einer homogenen, 
isotropen Probe gilt, kann er für heterogene Gesteinsproben nicht rechnerisch ermittelt werden. Eine 
Ermittlung des Geometriefaktors für Gesteine kann nur empirisch erfolgen. Dafür muss eine reprä-
sentative Anzahl von Gesteinsproben einer Gesteinsart mit der für das Säulenpermeameter nötigen 
Probengeometrie vorhanden sein. An diesen Probenzylindern mit einem maximalen Durchmesser 
von 40 mm und einer maximalen Höhe von 50 mm wird dann mit dem Säulenpermeameter die Per-
meabilität gemessen. Anschließend wird an den Stirnflächen, an denen im Säulenpermeameter der 
Injektionsdruck angelegt wurde, die Permeabilität mit dem Minipermeameter gemittelt über mindes-
(Gl. 3.32)  
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tens 10 Messpunkte gemessen. Seitliche Druckverluste bei den Minipermeametermessungen können 
aufgrund der geringen Größe des bei der Messung durchströmten Bereiches vernachlässigt werden 
(Jaritz 1999). Anhand dieser Messwerte kann der Geometriefaktor so angeglichen werden, dass die 
Standardabweichung der Ergebnisse der Minipermeametermessungen minimal ist im Vergleich zu 
den Ergebnissen der Säulenpermeametermessungen.  
In der Regel kann aber bei Minipermeametermessungen an klastischen Sedimenten der im Auswer-
tungsprogramm voreingestellte Wert als Geometriefaktor verwendet werden. Dieser Wert wurde 
durch Hornung & Aigner (2002a) für fluviatile Sandsteine des Keuper empirisch ermittelt und kann als 
Mittelwert für Sandsteine, die unter ähnlichen Faziesbedingungen abgelagert wurden, angesehen 
werden. Auch für die anderen Gesteinsarten, die im Rahmen der vorliegenden Arbeit untersucht 
wurden, sind die mit dem Minipermeameter gemessenen scheinbaren Permeabilitäten eine ausrei-
chend gute Abschätzung für die Größenordnung der Gesteinspermeabilität. Zur Identifikation von 
Korrelationen der Gesteinspermeabilität mit anderen Gesteinseigenschaften, wie z. B. Porosität oder 
Wärmeleitfähigkeit sind die Messungen mit dem Minipermeameter jedoch nicht oder nur bedingt 
geeignet. 
Der Messfehler des Minipermeameters hängt von mehreren Faktoren ab, die von Jaritz (1999) und 
Bär (2008) eingehend beschrieben und untersucht wurden. Die Größenordnung der zu analysieren-
den Kenngröße beeinflusst die Streuung der Ergebnisse maßgeblich, so dass eine Messgenauigkeit 
von 5 % bei hochpermeablen Gesteinen (K ≥ 10-14 m²) gewährleistet werden kann, während imper-
meable Gesteine (K ≤ 10-16 m²) Messfehler von über 400 % aufweisen können (Bär 2008). 
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3.5.2 Gebirgspermeabilität KG 
Hydraulische Gebirgskennwerte wurden durch die Auswertung der Daten von mehr als 900 Pump-
versuchen und anderen hydraulischen Tests bestimmt, die in den Archiven des HLUG und des LGB-
RLP gesichtet und zusammengetragen wurden (Abb. 22). Hierbei wurde die Datenauswahl auf Boh-
rungen mit einer Endteufe von mehr als 50 m beschränkt, um zu stark oberflächennah aufgelockerte 
Bereiche von der Auswertung auszuschließen. Der Tiefenbereich der hydraulischen Tests liegt dabei 
im Mittel zwischen 100 und 150 m, wobei einzelne Bohrungen Endteufen von mehr als 1.000 m auf-
weisen. Diese Daten können nur unter Vorbehalten auf die Verhältnisse in großen Tiefen übertragen 
werden. Sie sind jedoch sehr wichtig, um das Verhältnis zwischen Gesteinspermeabilität (Labordaten) 
und Gebirgspermeabilität (Feldversuche) zu ermitteln. Den Schwerpunkt dieses Datensatzes bilden 
Trink- und Mineral-, aber auch Thermalwasserschließungen sowie Forschungs- und Erkundungsboh-
rungen wurden berücksichtigt. Bei einem großen Anteil der Daten handelt es sich nur um Angaben 
von Entnahmeraten und zugehörigen Absenkungen, aus denen keine exakten Durchlässigkeiten er-
mittelt, sondern nur qualitative Angaben über die Größenordnung getroffen werden können (Stober 
& Jodocy 2009). Durchlässigkeiten konnten jedoch an den ebenfalls zahlreich vorhandenen umfang-
reichen Daten hydraulischer Tests ermittelt werden. 
Ergänzt wurde dieser Datensatz durch Literaturangaben über die hydraulischen Durchlässigkeiten 
oder Transmissivitäten der verschiedenen untersuchten Gesteinseinheiten (Hydrogeologische Über-
sichtskarte von Hessen (HÜK 200) (Fritsche et al. 2003, Hannapel et al. 2003), Dürbaum et al. 1969, 
Krapp 1979, Schraft & Rambow 1984, Prinz & Holtz 1989, Stober & Bucher 2007, Stober & Jodocy 
2009, Jodocy & Stober 2011). 
3.5.2.1 Ermittlung der Gebirgspermeabilität 
Da für die überwiegende Anzahl an Datensätzen nur Angaben über die Entnahmerate und die zuge-
hörige Absenkung ohne genaue Angaben zum Ausbau oder zu eventuellen Beobachtungsbrunnen 
gegeben waren, konnte der Durchlässigkeitsbeiwert nur über orientierende Bestimmungsmethoden 
näherungsweise bestimmt werden. Dazu wurden die folgenden Gleichungen nach Bieske (1956) ver-
wendet: 
Für gespanntes Grundwasser: 
sM
Qk f ⋅
=
 
kf = Durchlässigkeitsbeiwert [m/s] 
Q = Entnahmerate unter quasistationären Bedingungen [m³/s] 
M = Mächtigkeit des genutzten Grundwasserleiters [m] 
s = Absenkungsbetrag im Brunnen [m] 
 
Für freies Grundwasser: 
sh
Qk
m
f ⋅
=
 
hm = h+s/2 
h = abgesenkte Wassersäule über Brunnensohle [m] 
(Gl. 3.34)  
(Gl. 3.35)  
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Die für die Berechnung notwendigen Mächtigkeiten der Grundwasserleiter wurden wenn möglich 
anhand der Schichtenverzeichnisse abgeleitet oder aus zusätzlichen Angaben zur Filterstrecke, zu 
Zustrombereichen o. ä. bestimmt. In der Regel wurde aber die gesamte verfilterte bzw. wassererfüll-
te Mächtigkeit angesetzt, so dass auch schlecht durchlässige Horizonte mitberücksichtigt sind und 
der ermittelte Wert als mittlere Gebirgsdurchlässigkeit der gesamten erfassten Gesteinsabfolge an-
zusehen ist. Dies vereinfacht die Übertragung der Kennwerte auf das geologische 3D-Modell und 
entspricht auch dessen Auflösegenauigkeit.  
Eine Möglichkeit zur Überprüfung der Qualität der mit Hilfe der orientierenden Methode ermittelten 
Durchlässigkeitsbeiwerte ergibt sich durch einen geringen Anteil an Datensätzen, für die bereits 
Transmissivitätswerte vorlagen, die mit exakteren Methoden zur Pumpversuchsauswertung berech-
net wurden, z. B. durch die Auswertung von Wiederanstiegskurven nach Theis oder Dupuit & Thiem 
(Krusemann & De Ridder 1990). Durch einen Vergleich der Ergebnisse beider Methoden zeigt sich, 
dass die mit der orientierenden Bestimmungsmethode ermittelten Durchlässigkeiten mit den aus 
Pumpversuchsauswertungen gewonnenen Werten gut übereinstimmen (Abb. 16). Die gute Überein-
stimmung der beiden Bestimmungsmethoden wird auch durch vergleichbare Untersuchungen von 
Schraft & Rambow (1984) bestätigt.  
 
 
Abb. 16: Vergleich der kf-Werte des Rotliegenden aus ausführlicher Pumpversuchsauswertung nach 
Dupuit & Thiem und Theis (Krusemann & De Ridder 1990) mit kf-Werten des Rotliegenden aus orientie-
renden Bestimmungsmethoden nach Bieske (1956). 
 
Zur weiteren Auswertung wurde der Datensatz nach Modelleinheiten gegliedert und in den Schich-
tenverzeichnissen vermerkte Angaben zu Störungs- oder Kluftzonen erfasst. Somit können Brunnen, 
die Mischwasser aus Gesteinsschichten fördern, die verschiedenen Modelleinheiten entsprechen, 
von der Auswertung ausgeschlossen werden. Weiterhin können ungewöhnlich hohe Durchlässigkei-
ten direkt mit Störungszonen oder Bereichen erhöhter Klüftung in Verbindung gebracht werden und 
geben wiederum Auskunft über die maximal zu erwartenden Durchlässigkeiten einer Modelleinheit. 
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3.5.3 Weitere Untersuchungsmethoden 
Weitere Anhaltspunkte zur Bestimmung der hydraulischen Eigenschaften eines potenziellen geo-
thermischen Nutzhorizontes werden in den Arbeitshilfen der Staatlichen Geologischen Dienste zur 
Nutzung der Tiefen Geothermie (PK Tiefe Geothermie 2007, 2008) dargestellt und sind auch bei Sto-
ber et al. (2011), Stober & Bucher (2012) und ausführlich in den DVGW Regelwerken W109 (2005), 
W110 (2005) und W111 (1997) beschrieben. Insbesondere die Auswertung geophysikalischer Bohr-
lochuntersuchungen in Explorations- und Exploitationsbohrungen großer Bohrteufe der KW-Industrie 
im Oberrheingraben birgt das Potenzial, den bisher verfügbaren Datenbestand erheblich zu erwei-
tern. Aufgrund der zeitintensiven Bearbeitung konnten im Rahmen der vorliegenden Arbeit keine 
derartigen Auswertungen durchgeführt werden. 
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3.6 Datengrundlage und Ergebnisdarstellung 
Die vorhergehend beschriebenen Kenngrößen dienen zur Attributierung der geologischen Einheiten 
des 3D-Modells mit geothermischen Gesteinskennwerten.  
Zur Dokumentation der Ergebnisse der geothermischen Laboruntersuchungen wurde eine Datenta-
belle im Excelformat anstelle eines datenbankbasierten Systems erarbeitet, in der die Stammdaten 
(u. a. ID, Lokation, Bearbeiter) und Fachdaten (Lithologie, Stratigraphie, Messwerte usw.) jeder Probe 
erfasst sind (Anhang A.1 bis A.6). In dieser Tabelle sind die Proben ausführlich beschrieben und ein-
heitlich entsprechend der Hessischen Petrographischen Begriffsliste sowie der Hessischen Stratigra-
phischen Begriffsliste mit Kurzbegriffen benannt und verschlüsselt. 
Die Hessische Petrographische Begriffsliste (Stand 2010) beinhaltet 1486 einzelne petrographische 
Begriffe, die in 9 Hierarchiestufen untergliedert sind. Die Begriffe der einzelnen Hierarchiestufen sind 
über eine fünfstellige Identifikationsnummer (ID) eindeutig identifiziert und über die zusätzliche An-
gabe der ID des in der Hierarchie jeweils übergeordneten Begriffes (Eltern ID) lückenlos miteinander 
verknüpft. Des Weiteren ist die Hierarchiestufe für jeden Begriff noch einmal separat angegeben 
(Rang). Sortierbar ist die Liste über eine Durchnummerierung (Folge), durch die für jede Hierarchie-
stufe alle untergeordneten Begriffe direkt zugeordnet werden. Über die Hierarchiestufe 1 erfolgt die 
Untergliederung in Locker- und Festgestein, die dann in der Hierarchiestufe 2 in magmatische, 
metamorphe und sedimentäre Festgesteine und Erze bzw. in vulkaniklastisches, klastisches, organi-
sches und künstliches Lockergestein unterteilt sind. Über die Hierarchiestufen 3 und 4 werden weite-
re Gliederungen in verschiedene Unterklassen vorgenommen, während die Hierarchiestufen 5 und 6 
(und z. T. auch schon 4) die bei der makroskopischen Gesteinsbeschreibung benutzten klassischen 
petrographischen Begriffe, wie z. B. Basalt, Granit, Gabbro, Sandstein, Tonstein, Konglomerat, Gips, 
Marmor, Quarzit, Gneis, Sand oder Ton beinhalten. Über die weiteren Hierarchiestufen 7 bis 9 erfol-
gen dann detailliertere Zuordnungen, wie sie in der Regel erst nach weiteren mikroskopischen, mik-
ropaläontologischen, chemischen oder anderen Laboruntersuchungen erfolgen können. Aufgrund 
dieser Einteilung der Hierarchiestufen sind die Begriffe der 5. und 6. Stufe diejenigen, welche bei der 
makroskopischen Probenbeschreibung in der Regel verwendet werden und daher auch in der Daten-
tabelle überwiegend Verwendung finden.  
Weiterhin erfolgte für alle Proben neben der Einordnung zu den entsprechenden Begriffen der Hessi-
schen Stratigraphischen Begriffsliste auch die Anbindung an die aktuellste Stratigraphische Tabelle 
von Deutschland sowie zu den einzelnen geologisch-geothermischen Modelleinheiten.  
Diese Art der tabellarischen Datensammlung ermöglicht für alle Messpunkte aller Proben die direkte 
vergleichende Betrachtung der ermittelten Kennwerte einzelner lithologischer oder stratigraphischer 
Einheiten sowie die Untersuchung eventueller empirischer Zusammenhänge zwischen den einzelnen 
Eigenschaften (z. B. Porosität und Permeabilität). Außerdem können die verschiedenen Messwerte 
entsprechend der im Folgenden beschriebenen Vorgehensweise direkt statistisch ausgewertet wer-
den, ohne eine nachträgliche Datenbankpflege oder Datenaufbereitung durchführen zu müssen.  
Äquivalente Datensammlungen wurden für die Gebirgspermeabilität (Anhang B.1 bis B.3) und die 
Untergrundtemperatur (Anhang D.1) erstellt. 
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3.6.1 Kennwertdarstellung 
Zur Beschreibung der untersuchten lithostratigraphischen Modelleinheiten wurden mit Hilfe der 
Software SPSS für jede betrachtete Gesteinseigenschaft statistische Kenngrößen (Minimalwert, Ma-
ximalwert, 1. und 3. Quartil, arithmetischer Mittelwert, Median, Standardabweichung etc.) ermittelt. 
Einzelne Eingangsdatensätze aus der Literatur, wie insbesondere die Daten zur Gebirgsdurchlässig-
keit sowie weitere Daten wie Porosität, einaxiale Druckfestigkeit oder Elastizitätsmodul waren be-
reits in den herangezogenen Quellen auf einzelne statistische Kenngrößen zusammengefasst. Diese 
Kenngrößen mussten ohne die Möglichkeit einer weiteren Kontrolle mit den eigenen Daten abgegli-
chen oder bei fehlenden Vergleichswerten unverändert übernommen werden. Die Einzelwerte der 
gemessenen Gesteinspermeabilitäten und der aus Pumpversuchen bestimmten Gebirgspermeabilitä-
ten wurden für die statistische Bearbeitung zunächst logarithmiert. Diese logarithmierten Werte 
wurden zur Bestimmung der oben beschriebenen statistischen Kenngrößen herangezogen.  
 
 
Abb. 17: Datenblatt geothermischer Kennwerte als Ergebnis der statistischen Datenauswertung am Bei-
spiel der Gebirgspermeabilität des Rotliegenden. Die Farbcodierung der Wertebereiche entspricht den in 
Tabelle 23 vorgestellten Potenzialstufen. 
 
Zur Darstellung der geothermischen Gesteins- und Gebirgskennwerte der verschiedenen Gesteinsty-
pen der einzelnen Modelleinheiten in Form von normierten Datenblättern (Anhang A.7) wird sowohl 
auf Box-Whisker-Plots als auch auf Histogramme zurückgegriffen. Dies gewährleistet die Vergleich-
barkeit mit Werten anderer geothermischer Untersuchungen, wie z. B. GeotIS (Schulz et al. 2007 und 
Schulz 2009) oder im Speziellen mit dem Projekt GeoTool (Jodocy & Stober 2011), das derzeit vom 
Regierungspräsidium Freiburg bearbeitet wird und im Oberrheingraben zumindest mit dem Bunt-
sandstein den gleichen Reservoirhorizont untersucht. Die Histogrammdarstellung ermöglicht weiter-
hin eine schnelle Einschätzung, ob die untersuchten Gesteinseigenschaften normalverteilt sind oder 
ob multimodale Verteilungen vorliegen, deren geologische Ursache ggf. durch genauere Betrachtun-
gen zu ermitteln ist. Außerdem wird die Identifikation von Ausreißern erleichtert. 
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Die Box-Whisker-Plots hingegen ermöglichen eine einfache Veranschaulichung der Daten in Bezug 
auf die angetroffenen Größenordnungen und die Werteverteilung unter Verwendung robuster 
Streuungs- und Lagemaße (Jodocy & Stober 2011). Zudem ermöglichen sie den übersichtlichen Ver-
gleich der Gesteinskennwerte verschiedener geologischer Einheiten oder verschiedener Probenah-
megebiete oder lithofazieller Ausbildungen der gleichen geologischen Einheit im Hinblick auf 
regionale Unterschiede. Weiterhin sind sie ideal für den Vergleich von Gesteins- und Gebirgspermea-
bilitäten. Durch die Lage des Medians innerhalb der Box lässt sich, in Ergänzung der Histogrammdars-
tellung, die Schiefe der den Daten zugrunde liegenden Verteilung ermitteln. Die Länge der Whisker 
basiert auf dem Ansatz von Tukey (1977) und beträgt maximal das 1,5-fache des Interquartilsab-
stands. Punktwerte stellen Ausreißer innerhalb der Datenreihe dar, die noch außerhalb der Fühler-
länge angesiedelt sind. Als Stern markierte Einzelwerte sind extreme Ausreißer in einer Datenreihe 
(Jodocy & Stober 2011). 
Als Ergebnis der Datenauswertung stehen für jede untersuchte Gesteinseinheit eine Tabelle der sta-
tistischen Kenngrößen, die für die weitere Potenzialbestimmung genutzt werden sowie das Histog-
ramm und der zugehörige Box-Whisker-Plots zur Visualisierung in Form eines Datenblattes zur 
Verfügung (Abb. 17). 
Zusätzlich zu dieser statistischen Auswertung der thermophysikalischen und hydraulischen Eigen-
schaften der einzelnen untersuchten Gesteinseinheiten wurde die Korrelation der jeweiligen Eigen-
schaften miteinander für jede Modelleinheit untersucht (Anhang A.7). Durch die große Anzahl an 
reproduzierbaren Einzelmessungen mit hoher Genauigkeit an verschiedenen Gesteinseinheiten und 
Faziestypen ist es möglich, aus diesen Korrelationen generelle Trends abzuleiten. Diese ermöglichen 
für Datensätze, bei denen nur einzelne Eigenschaften (z. B. die Porosität) untersucht wurden, die 
Gesteinsart oder Fazies aber genau bekannt sind, die Voraussage anderer Gesteinseigenschaften 
(z. B. Gesteinspermeabilität, Wärmeleitfähigkeit etc.). 
  
Geothermische Kennwerte 
55 
3.6.2 Thermophysikalische Eigenschaften 
Insgesamt wurden mehr als 600 Gesteinsproben zur Messung der Wärmeleitfähigkeit, Temperatur-
leitfähigkeit, spezifischen Wärmekapazität, Gesteinspermeabilität und Porosität untersucht (Abb. 
18). Zur statistischen Absicherung der Messwerte fanden pro Probe zwischen 10 und 30 punktuelle 
Einzelmessungen der jeweiligen Gesteinseigenschaften statt, so dass insgesamt annähernd 8.500 
Wärme- und über 5.000 Temperaturleitfähigkeitsmessungen von Gesteinen Hessens und angrenzen-
der Regionen durchgeführt wurden, anhand derer nach Gleichung 3.18 über 5.000 Werte der spezifi-
schen Wärmekapazität berechnet werden konnten (Tabelle 3).  
 
Abb. 18: a) Lage der Aufschlüsse und Bohrungen, in denen Proben für Labormessungen entnommen 
wurden und Lage der in der KW-Datenbank enthaltenen Messdaten. b) Lage der für Hessen vorhandenen 
Untergrundtemperaturmessungen untergliedert nach Teufe. Generalisierte geologische Karte auf Basis 
der GÜK300 Hessen (HLUG 2007a) 
 
Die im Folgenden präsentierten Daten bilden u. a. die Grundlage für das geothermische 3D-Modell 
von Hessen, wurden jedoch nicht direkt für die geothermische Modellierung verwendet. Stattdessen 
wurden die detaillierteren Auswertungsergebnisse der thermophysikalischen und hydraulischen Ge-
steins- und Gebirgseigenschaften der einzelnen Modelleinheiten, untergliedert nach Gesteinsarten, 
die in Kapitel 6 beschrieben sind, genutzt.  
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Abb. 19: Box-Whisker-Plots für die Wärmeleitfähigkeiten, Temperaturleitfähigkeiten und spezifischen 
Wärmekapazitäten der geothermischen Modelleinheiten. Grundgebirge met.= Rheinisches Schiefergebir-
ge und Nördliche Phyllit-Zone; Grundgebirge krist. = Mitteldeutsche Kristallinschwelle 
 
Tabelle 3: Datenbestand (Mittelwerte ± Standardabweichung) thermophysikalischer Gesteinseigenschaf-
ten Hessens; n = Messwertanzahl. 
Modelleinheiten λ 
[W/m∙K)] 
n cp 
[J/(kg∙K)] 
n κ 
[10-6 m²/s] 
n 
Tertiär (Vulkanite) 1,81 ± 0,26 329 683 ± 90 419 0,90 ± 0,12 267 
Muschelkalk 2,01 ± 0,39 316 675 ± 88 125 1,19 ± 0,27 135 
Buntsandstein 2,57 ± 0,47 2.140 705 ± 90 1.029 1,55 ± 0,37 773 
Zechstein 2,26 ± 1,15 970 796 ± 278 763 1,20 ± 0,62 883 
Rotliegend 2,21 ± 0,67 1.438 758 ± 160 590 1,29 ± 0,60 866 
Grundgebirge met.  2,71 ± 1,12 2.105 648 ± 150 1.512 1,96 ± 1,64 1.190 
Grundgebirge krist. 2,40 ± 0,38 1.176 755 ± 75 966 1,19 ± 0,24 1.005 
GESAMT  8.474  5.404  5.119 
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3.6.3 Porosität und Gesteinspermeabilität 
Die Gesteinspermeabilität wurde zum einen punktuell mit Hilfe des Minipermeameters und zum 
anderen mit Hilfe des Säulenpermeameters bestimmt. Die Gesteinsporosität wurde für alle Proben-
körper, die mit dem Säulenpermeameter untersucht wurden, gemessen sowie für einen Großteil der 
Handstücke und Bohrkerne, die mit dem Minipermeameter untersucht wurden, an separat aus die-
sen Proben hergestellten Probenkörpern ermittelt.  
 
 
Abb. 20: Box-Whisker-Plots für die Rohdichte, Porositäten und Gesteinspermeabilitäten der geothermi-
schen Modelleinheiten. Grundgebirge met. = Rheinisches Schiefergebirge und Nördliche Phyllit-Zone; 
Grundgebirge krist. = Mitteldeutsche Kristallinschwelle 
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Tabelle 4: Datenbestand (Mittelwerte ± Standardabweichung) hydraulischer Gesteinseigenschaften Hes-
sens. n = Messwertanzahl. 
Modelleinheiten Log Gesteins-
permeabilität 
[m²] 
n Porosität  
[%] 
n Dichte  
[g/cm³] 
n 
Tertiär (Vulkanite) -15,98 ± 0,95 364 1,6 ± 1,9 7 2,86 ± 0,22 7 
Muschelkalk -16,12 ± 0,80 309 4,3 ± 4,9 34 2,62 ± 0,12 34 
Buntsandstein -13,61 ± 1,06 2.685 13,5 ± 5,1 100 2,18 ± 0,13 100 
Zechstein -15,14 ± 1,21 958 11,5 ± 9,2 57 2,30 ± 0,43 57 
Rotliegend -14,14 ± 1,43 882 8,9 ± 5,8 275 2,43 ± 0,18 275 
Grundgebirge met.  -15,74 ± 1,03 1.386 3,6 ± 3,3 52 2,63 ± 0,14 52 
Grundgebirge krist. -16,41 ± 0,88 926 0,2 ± 0,2 8 2,74 ± 0,14 8 
GESAMT  7.599  533  533 
 
Neben den eigenen Messungen liefert die KW-Datenbank (KWDB) des Landesamtes für Bergbau, 
Energie und Geologie (LBEG) in Hannover weitere Daten zur Gesteinspermeabilität und -porosität, 
die durch Labormessungen an Kernen bestimmt wurden. Da die in dieser Datenbank digital erfassten 
Werte an Proben aus Tiefen von 1 bis 3 km bestimmt wurden und somit der Zieltiefe tiefengeother-
mischer Erschließung am nächsten kommen, sind sie eine wertvolle Ergänzung und Prüfmöglichkeit 
der eigenen Messwerte. 
 
Tabelle 5: PoroPerm-Daten (Mittelwert ± Standardabweichung) der KWDB für Hessen. n = Messwertan-
zahl. 
Stratigraphische Einheiten Anzahl 
Bohrungen 
Porosität 
[%] 
n Log Gesteins-
permeabilität 
[m²] 
n 
Hydrobienschichten 3 9,0 ± 8,5 37 -16,72 ± 0,85 23 
Corbiculaschichten 1 19,9 ± 4,3 13 -16,62 ± 0,55 10 
Niederrödern-Formation 3 18,2 ± 6,3 151 -13,99 ± 1,74 135 
Graue Mergel-Formation 5 13,7 ± 5,6 335 -14,83 ± 1,65 237 
Pechelbronn-Formation 16 14,5 ± 5,6 2.883 -14,55 ± 1,82 2.519 
Z1, Kupferschiefer 1 1,2 ± 0,4 156 -18,39 ± 0,63 156 
Rotliegend 9 6,9 ± 3,4 746 -16,35 ± 1,00 603 
Karbon 1 3,0 ± 1,0 36 -16,76 ± 0,77 29 
Grundgebirge 2 2,5 ± 2,0 32 -16,64 ± 0,70 27 
GESAMT 16  4.389  3.739 
 
Insgesamt liegen aus der KWDB für den nördlichen Oberrheingraben 4.233 Einzelwerte für Porositä-
ten und 3.583 Einzelwerte zu Permeabilitäten aus 16 Bohrungen vor. Die Werte wurden an Kernpro-
ben aus Teufen zwischen 675 und 2.550 Metern unter Geländeoberkante (m u. GOK) ermittelt und 
erschließen große Abschnitte der tertiären Grabenfüllung, die gesamte Schichtenfolge des Rotliegen-
den, das unterlagernde Karbon und das Grundgebirge. Die genaue Anzahl der vorliegenden Porosi-
täts- und Permeabilitätsmessungen sowie die Anzahl der Bohrungen, aus denen diese Werte 
stammen, sind für jede Schicht in Tabelle 5 aufgeführt. Da die Bohrungen, aus denen die untersuch-
ten Kernproben stammen, der KW-Exploration dienten, befinden sie sich überwiegend im Bereich 
struktureller Hochlagen und erfassen daher insbesondere in der tertiären Schichtenfolge meist nur 
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reduzierte proximale Abfolgen. Somit sind Bereiche, in denen die verschiedenen Gesteinseinheiten in 
für tiefengeothermische Nutzung interessanten Tiefen von mehr als 3 km liegen, nicht abgedeckt.  
Für die Weiterverarbeitung und statistische Auswertung wurden die Einzelwerte der Permeabilität 
logarithmiert und dann, wie vorhergehend beschrieben, statistische Kenngrößen der Porosität und 
Permeabilität für die einzelnen stratigraphischen Einheiten bestimmt und in Box-Whisker-Plots nach 
Tukey (1977) dargestellt (Kapitel 6).  
 
 
Abb. 21: Box-Whisker-Plots für die Porositäts- und Gesteinspermeabilitätswerte aus der KWDB für den 
nördlichen Oberrheingraben und Nordhessen (Zechstein). Die mit * markierten Einheiten sind Unterein-
heiten der Grauen Mergel-Formation. 
 
Die vorliegenden Porositäts- und Gesteinspermeabilitätsdaten aus der KWDB zeigen, dass sowohl in 
den Einheiten der tertiären Grabenfüllung als auch in der Schichtenfolge des Rotliegenden Gesteins-
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horizonte mit Porositäten von mehr als 10 bis 15 % sowie Permeabilitäten von mehr als 1∙10 -14 m² 
auftreten. Weisen diese Schichten eine ausreichend große Mächtigkeit von mehr als 50 m und eine 
ausreichend große laterale Erstreckung auf, sind sie als hydrothermale Nutzhorizonte geeignet. Ge-
steinseinheiten, bei denen der Mittelwert und das 3. Quartil der Gesteinspermeabilität deutlich unter 
1∙10-15 m² liegen (Hydrobienschichten, Corbiculaschichten, Graue Mergel-Formation, Zechstein, Rot-
liegend, Karbon und Grundgebirge), kommen als hydrothermale Nutzhorizonte nur dann in Frage, 
wenn durch sekundäre Porositäten wie Klüfte, Verkarstung etc. eine deutlich höhere Gebirgsper-
meabilität vorliegt. Aussagen hierzu sind nur möglich, wenn hydraulische Testdaten aus den jeweili-
gen Formationen vorliegen. Ansonsten besteht bei ausreichend hoher Temperatur und guten 
thermophysikalischen Eigenschaften die Möglichkeit der petrothermalen Nutzung. Diese kann jedoch 
nur erfolgen, wenn das Gestein aufgrund seiner mechanischen Eigenschaften eine erfolgreiche hyd-
raulische Stimulation erwarten lässt (Rotliegend, Karbon und Grundgebirge). 
Eine detailliertere Beschreibung der hydraulischen Gesteinseigenschaften der einzelnen Modellein-
heiten aus eigenen Messungen und denen der KW-Industrie, untergliedert nach Gesteinsarten, er-
folgt in Kapitel 6. 
3.6.4 Gebirgspermeabilität 
Da die für die Tiefe Geothermie so wichtige Abschätzung der zu erwartenden Fördermenge oder 
Ergiebigkeit eines Reservoirs maßgeblich von der Gebirgsdurchlässigkeit abhängt, ist die Betrachtung 
und Auswertung hydraulischer Testdaten ein wichtiger Teilaspekt der Potenzialabschätzung. 
 
 
Abb. 22: Eingangsdaten zur Ermittlung der Gebirgspermeabilität. Lage der Bohrungen im Rotliegend (a, 
siehe auch Abb. 67) und im Buntsandstein (b), die auf hydraulische Testdaten gesichtet wurden. 
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Die Gebirgspermeabilität ist bei den untersuchten Gesteinseinheiten (Buntsandstein, Rotliegend), 
wie bereits eingehend beschrieben, weniger von den Gesteinseigenschaften als vielmehr von der 
Wasserwegsamkeit des Trennflächengefüges bestimmt. Dies stimmt mit Beobachtungen von 
Dürbaum et al. (1969) und Schraft & Rambow (1984) für den Buntsandstein in Nordhessen überein, 
die für die Gesteinspermeabilität einen Wert ermittelten, der maximal 20 % der Gebirgspermeabilität 
beträgt. Ähnliche Verhältnisse von Gesteins- zu Gebirgsdurchlässigkeit teilte März (1977) für den 
unter- und oberfränkischen Buntsandstein mit und können auch für den Buntsandstein im mittleren 
bis südlichen Oberrheingraben aus den Werten von Stober & Jodocy (2009) und Jodocy & Stober 
(2011) sowie anhand der eigenen Daten für die permokarbonen Gesteinsabfolgen des Rotliegenden 
abgeleitet werden.  
Eine detailliertere Beschreibung der hydraulischen Gebirgseigenschaften der einzelnen Modelleinhei-
ten, untergliedert nach Gesteinsarten, erfolgt in Kapitel 6. 
3.6.5 Literaturdaten 
Neben den eigenen Datenerhebungen und -auswertungen wurden Daten zur Gesteins- und Gebirgs-
permeabilität aus zahlreichen Studien gesichtet und verwendet (Dürbaum et al. 1969, März 1977, 
Krapp 1979, Prinz & Holtz 1989, Diederich et al. 1991, Clauser 1992, Heinemann et al. 1992, Biehler 
1995, May et al. 1995, Manning & Ingebritsen 1999, Stober & Bucher 2000, 2005, 2007, Bitzer 2004, 
2007, Schraft 2005, Stober 1995, 2011, Stober & Jodocy 2009, Feldrappe et al. 2008, Hug & Vero 
2008, Sperl & Trckova 2008, Sulzbacher & Jung 2010, Jodocy & Stober 2011). 
3.6.6 Untergrundtemperatur 
Für die in das Modell eingehenden Temperaturdaten wurde das Fachinformationssystem (FIS) Geo-
physik, das vom Leibniz Institut für Angewandte Geophysik (LIAG) in Hannover betrieben wird (Kühne 
et al. 2003), herangezogen. In diesem ist ein Großteil der in hessischen Bohrungen durchgeführten 
Temperaturmessungen erfasst. Des Weiteren wurden alle für Hessen in der KWDB hinterlegten so-
wie alle in den Archiven des HLUG vorhandenen Temperaturmessungen in Bohrungen mit Endteufen 
von mehr als 150 m zusammengetragen (Abb. 18b). Diese verschiedenen Datensätze wurden mitei-
nander abgeglichen, Dopplungen entfernt und in eine auf der Struktur der Temperaturdatensamm-
lung des FIS-Geophysik basierenden Datenbank zusammengeführt.  
Neben der Datenbasis aus Untergrundtemperaturdaten wird zur Berechnung der Untergrundtempe-
raturverteilung auch die Temperaturverteilung an der Erdoberfläche benötigt. Hierzu wurden aus 
dem Klimarasterdatensatz von Deutschland des Deutschen Wetterdienstes (DWD 2006) die Lufttem-
peraturdaten herangezogen. Aus den Temperaturreihen der Wetterstationen des DWD liegt ein 
durchschnittlicher Jahresmittelwert für den Referenzzeitraum 1961 bis 1990 vor, der nach Auskunft 
des DWD eine gute Näherung der Bodentemperaturen in der neutralen Zone angibt. In dieser Tiefe 
ist die Bodentemperatur frei von jahreszeitlichen Schwankungen und kann somit zur Erstellung eines 
3D-Temperaturmodells (Kapitel 5) herangezogen werden. 
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4 Geologisches 3D-Strukturmodell 
Als Grundlage für das mit dieser Arbeit vorgestellte Geothermische Modell wurde das von Arndt 
(2012) entwickelte dreidimensionale geologische Strukturmodell von Hessen genutzt. Die für dieses 
3D-Modell genutzten Eingangsdaten, deren Aufbereitung sowie die Methodik der Modellierung sind 
bei Arndt (2012) im Detail beschrieben, sollen hier jedoch der Vollständigkeit halber im Überblick 
dargestellt werden.  
Das geologische Modell von Hessen deckt die komplette Landesfläche von mehr als 21.000 km2 ab. 
Die modellierten Horizonte sind die Oberflächen („Top“) des Grundgebirges (untergliedert in „Rhe-
noherzynikum und Nördliche Phyllit-Zone“ und „Mitteldeutsche Kristallinschwelle“), des Rotliegen-
den, des Zechsteins, des Buntsandsteins, des Muschelkalks und der als Quartär bis Tertiär 
zusammengefassten jüngsten Einheit.  
 
 
Abb. 23: Das geologische 3D-Strukturmodell von Hessen (10-fach überhöht, Arndt 2012) zeigt die Lage 
der ausgewählten Modellhorizonte und Störungen. 
 
Neben der intensiven Datenaufbereitung erfordert die Größe des Modellgebiets eine Gliederung in 
Submodelle (Abb. 24). Aus geologischer und modellierungstechnischer Sicht ist es sinnvoll, eine Glie-
derung entlang von geologischen Strukturgrenzen, wie z. B. Störungen, vorzunehmen. Durch die 
Gliederung in Submodelle erhöht sich die Übersichtlichkeit und regionale Betrachtungen werden 
erleichtert. Das Modell wurde in sechs Submodelle entlang von in das Grundgebirge reichenden Stö-
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rungen untergliedert. Die Gliederung orientiert sich dabei auch an der Karte „Geologische Struktur-
räume in Hessen” (HLUG 2007b). Diese von der Geologischen Übersichtskarte 1:300.000 [GÜK300] 
(HLUG 2007a) abgeleitete thematische Karte gliedert Räume mit einheitlichen stratigraphischen, 
petrographischen oder strukturgeologischen Eigenschaften voneinander ab. 
 
 
Abb. 24: Links: Untergliederung des Gesamtmodells in sechs Submodelle entlang tiefreichender 
Störungen. HSS: Hanau Seligenstädter Senke; MZ: Mainzer Becken; NE: Hessen Nordost; ODW: 
Odenwald; ORG: Oberrheingraben; RH: Rheinisches Schiefergebirge. Rechts: Stratigraphisches Profil von 
Hessen nach Hoppe & Mittelbach (1999), Hoppe (2008) und Arndt (2012) mit Angabe der Modell-
horizonte. 
 
Im Folgenden wird ein Überblick über die Modelleingangsdaten und die angewendete Methodik der 
Modellierung gegeben. Eine ausführliche Beschreibung gibt Arndt (2012). Das geologische Struktur-
modell liefert die Raumlage der stratigraphischen Modellhorizonte und der Störungen. Es stellt somit 
die Grundlage für die Implementierung von geophysikalischen Kennwerten und Temperaturen im 3D-
Raum Hessens bis in 6 km Tiefe dar.  
Geologische Schnitte und Isolinienpläne der tiefengeothermisch relevanten Modelleinheiten als 
zweidimensionale Darstellung der Modellierungsergebnisse sind im Anhang C und E.5 sowie digital 
dargestellt. Bei den dort abgelegten Daten handelt es sich um direkte Exporte aus dem geologischen 
Modell ohne weitere Glättung oder Aufbereitung der Daten, so dass vereinzelt Artefakte auftreten 
können. Das Modell ist weiterhin digital als GOCAD Flächenobjekt im Anhang abgelegt. 
4.1 Modelleinheiten 
Für das geologische Modell wurden die Oberflächen der Modelleinheiten Quartär und Tertiär, des 
Muschelkalks bis Keupers, des Buntsandsteins, des Zechsteins, des Rotliegenden und das variszische 
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Grundgebirge modelliert (Abb. 24). Die Basis der Modelleinheiten ergibt sich durch die im Liegenden 
folgenden Modelleinheiten. Die Fläche des Grundgebirges wurde in die Teilbereiche Rhenoherzyni-
kum und Nördliche Phyllit-Zone sowie Mitteldeutsche Kristallinschwelle unterteilt (siehe auch Kapitel 
6.1).  
4.2 Störungen 
In das geologische Modell wurden Störungen integriert, für die Versatzbeträge von mehr als 50 bis 
100 m bekannt sind. Es ist jedoch davon auszugehen, dass einige Störungen aufgrund der heteroge-
nen bzw. regional unzureichenden Datenlage nicht abgebildet werden konnten. Des Weiteren sind 
vornehmlich Störungen integriert worden, die zur Erstellung der Modellhorizonte aufgrund von grö-
ßeren Versatzbeträgen notwendig waren. Störungen mit geringeren Versatzbeträgen und oberflä-
chennahe Störungsverzweigungen blieben weitestgehend unberücksichtigt. Zur genaueren Auswahl 
des Störungsnetzes wurden die GÜK300 (HLUG 2007a), die Tektonische Karte der BRD (Zitzmann 
1981) sowie Literaturdaten von Anderle (1970, 1974) und Derer (2003) genutzt (Kapitel 7.2.3). Das 
Einfallen der Störungen konnte insbesondere im Submodell Oberrheingraben anhand seismischer 
2D-Untersuchungen (Derer 2003) sowie in den restlichen Submodellen entweder aus den geologi-
schen Schnitten oder Interpretationen der vorhandenen geologischen Karten abgeleitet werden. 
 
 
Abb. 25: Blick in den Oberrheingraben und das Submodell Odenwald. Trotz der 5-fachen Überhöhung ist 
das Einfallen der Störungen gut zu erkennen, verändert nach Arndt et al. (2010). Der Modellhorizont 
Quartär/Tertiär ist ebenso wie die Störungsflächen semitransparent dargestellt. 
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Zur Unterstützung der Bewertung der potenziellen Wasserwegsamkeit einer Störung wurden die 
Modellstörungen mit einem Attribut versehen, das den Winkel zwischen der Hauptspannungsrich-
tung nach Heidbach et al. (2010) und der Störungsflächennormalen beschreibt. Die Daten der Haupt-
spannungsrichtung sind 2D-Daten im XY-Raum. Aus diesem Grund wurde nur die X- und Y-
Komponente der Störungsflächennormalen zum Vergleich herangezogen. Bei sehr flach einfallenden 
Störungen (z. B. listrische Störungen) sind daher Artefakte möglich. Bei einem Wert von 90° ist die 
Störung parallel zum Hauptspannungsfeld orientiert und bei den Werten 0° und 180° orthogonal 
dazu (Kapitel 7.2.4). 
4.3 Eingangsdaten und deren Aufbereitung 
4.3.1 Geologische Karten 
Die digitale GÜK300 (HLUG 2007a) ist als flächendeckend harmonisierte geologische Karte die wich-
tigste Kartengrundlage für die Modellierung. Da die stratigraphische Gliederung der im Modell be-
rücksichtigten Einheiten deutlich gröber ist, musste die GÜK300 angepasst und generalisiert werden.  
 
 
Abb. 26: Ausgangsdatensatz der GÜK300 (HLUG 2007a) und die daraus erstellte generalisierte geologi-
sche Karte. 
 
Dabei wurden die Punktabstände der Polygone der GÜK300 deutlich vergrößert und Bereiche mit 
vielen kleineren Schichtausbissen generalisiert, um nicht zu komplexe Schichtausbisse zu erhalten. 
Damit später im Modell topologisch korrekte Schichtkontakte entstehen, ist hierbei auf eine korrekte 
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Topologie der Polygone zu achten. Abb. 26 zeigt den Ausgangsdatensatz der GÜK300 und das Ergeb-
nis der Generalisierung. Bei der so erstellten Karte handelt es sich um eine teilweise abgedeckte geo-
logische Karte.  
4.3.2 Digitales Höhenmodell 
Zur Modellierung der Geländeoberkante wurde das digitale, vom HLUG zur Verfügung gestellte 
Höhenmodell genutzt. Dieser Rasterdatensatz hat Punktabstände von je 25 Metern (DGM25). Nach 
Angaben der Hessischen Verwaltung für Bodenmanagement und Geoinformation (HVBG 2011) hängt 
die Höhengenauigkeit von der Geländestruktur ab und kann daher in der Genauigkeit von maximal 
20 % des Punktabstandes, was 5 m entspricht, bis zu 0,15 cm schwanken. 
Aufgrund der geringeren benötigten Modellgenauigkeit und der begrenzten EDV-Kapazitäten wurde 
diese hohe Auflösung bei der GOCAD-Modellierung nicht beibehalten. Das Höhenmodell wurde da-
her mit gleichschenkligen Dreiecken von etwa 200 m Kantenlänge modelliert.  
Eingangsdaten, die sich auf die Geländeoberkante beziehen, wurden stets durch die in GOCAD mo-
dellierte Fläche referenziert. Ausnahme stellte hier nur die Anpassung von Höhen in Bohrdaten dar, 
die durch den genaueren oben beschriebenen Rasterdatensatz der HVBG erfolgte. 
4.3.3 Bohrdaten 
Für die Modellierung wurden alle digital verfügbaren Bohrungen mit Teufen von mehr als 50 m aus 
der Hessischen Bohrdatenbank (HBDB) und der KWDB des LBEG mit Stand vom August 2010 genutzt 
sowie alle flacheren Bohrungen, bei denen die Oberkante des Grundgebirges angetroffen wurde. 
Insgesamt standen somit mehr als 4.150 Bohrungen in der Projektbohrdatenbank zur Verfügung 
(Abb. 27a).  
Innerhalb der KWDB sind Bohrlochabweichungsmessungen hinterlegt. Diese Daten erhöhen die La-
gegenauigkeit der Bohrinformation z. T. deutlich, so dass sich lokal die Punktdatendichte für einzelne 
Modelleinheiten erhöht. In beiden Bohrdatenbanken sind einzelne Bohrungen mehrfach mit unter-
schiedlichen Interpretationen der angetroffenen Gesteine und Stratigraphien enthalten. Im Gegen-
satz zur HBDB enthält die KWDB als beschreibende Eigenschaft der verschiedenen Interpretationen 
einen Qualitätsindex. Dieser kann die Werte 0 (unbekannte Qualität), 1 (sehr gute Qualität) und 2 
(fragliche Qualität) annehmen. Entsprechend dieser Wertung wurden stets die Interpretationen mit 
unbekannter bis sehr guter Qualität jenen von fraglicher Qualität vorgezogen. Generell unterschei-
den sich die verschiedenen Interpretationen in beiden Datenbanken (für alle Bohrungen der KWDB 
mit Qualitätsindex 1 und 0) oftmals nur in Details zu bestimmten Untereinheiten, während die Gren-
zen der gewählten Modelleinheiten zumeist eindeutig bestimmt sind. In der KWDB sind außerdem 
z. T. stratigraphische Horizonte vermerkt, die nicht erbohrt wurden. Dies wird in der Datenbank 
durch einen Eintrag in der Schichtdatentabelle mit identischer Teufe wie die hangende Schicht do-
kumentiert, so dass „Nullmächtigkeiten“ resultieren. Diese Einträge wurden in GOCAD durch die aus 
anderen Datenquellen bekannte Verbreitung der jeweiligen Modelleinheit bereinigt. 
Entsprechend der regional unterschiedlich intensiven Explorationstätigkeiten verschiedener Roh-
stoffgewinnungsunternehmen sind die Daten heterogen über Hessen verteilt. Die höchste Bohrda-
tendichte und gleichzeitig auch Bohrtiefe findet sich im Oberrheingraben und in den Gebieten des 
Kali-Bergbaus in Osthessen.  
Geologisches 3D-Strukturmodell 
68 
 
Abb. 27: a) Übersicht der Bohrlokationen aus der Hessischen und der KW-Bohrdatenbank. b) Übersicht 
der zu Modellierung verwendeten geologischen Schnitte.  
 
Zur Aufbereitung, Filterung und Konvertierung der Bohrdaten wurde das Programm 
MyWells2GOCAD (Arndt 2010a) genutzt, welches zum einen die Bohrdaten anhand verschiedener 
Kriterien, z. B. auf Dopplungen, filtert und zum anderen durch die Verwendung eines hierarchischen 
Fremdschlüssels für die stratigraphische Bezeichnung Bohrdaten in generalisierter Form aus der Pro-
jektbohrdatenbank nach GOCAD überträgt. Des Weiteren berücksichtigt das Programm Bohrlochab-
weichungsmessdaten, wie sie die KWDB zur Verfügung stellt.  
Beide oben genannten Bohrdatenbanken wurden in einer Projektbohrdatenbank zusammengeführt, 
deren Struktur sich vornehmlich an der GeODin-Bohrdatenbankstruktur des Hessischen Aufschluss-
datentyps orientiert. Es wurden jedoch auch Strukturen der KWDB, wie z. B. die Bohrlochabwei-
chung, übernommen. 
Für jede Bohrung existieren ein Datensatz in der Stammdatentabelle und beliebig viele in der 
Schichtdatentabelle. Dabei ist jede Bohrung eindeutig durch die Kombination aus Projekt-ID und Lo-
kations-ID identifizierbar. Für die stratigraphische Bezeichnung wird eine hierarchisch aufgebaute 
Fremdschlüsseltabelle genutzt. Hier ist für jede Stratigraphie-ID eine Bezeichnung hinterlegt. Die 
Fremdschlüsseltabelle enthält sowohl die originale Bezeichnung der Stratigraphie als auch die stratig-
raphische Bezeichnung in der Projektauflösung. So erhielten z. B. die Begriffe „Unterer Buntsand-
stein“ oder „Volpriehausen-Formation“ in der Fremdschlüsseltabelle die Bezeichnung „Buntsand-
stein“. Eine weitere Tabelle enthält die Messdaten Tiefe, Neigung und Azimut, um die Bohrlochab-
weichung zu beschreiben.  
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Damit jede Bohrung eine korrekte Höhe erhält, wurde jeweils in die Stammdatentabelle der Höhen-
wert am Ansatzpunkt aus dem Höhenmodell hinterlegt. In Abhängigkeit der Methode zur Höhenfin-
dung des Bohransatzpunktes wurde bei geodätisch eingemessenen Höhen der angegebene Wert 
behalten oder aber der Wert aus dem digitalen Höhenmodell (Kachelmaße 25 x 25 m) übernommen. 
So konnten auch Bohrungen mit fehlender oder ungenauer Höhenangabe genutzt werden.  
4.3.4 Geologische Schnitte 
Neben den Bohrdaten berücksichtigt das Modell 318 geologische Schnitte (Abb. 27), die zum über-
wiegenden Teil aus den geologischen Kartenwerken Hessens (GK25, GK200) sowie den Schriftenrei-
hen des HLUG (Geologische Abhandlungen Hessen, Geologisches Jahrbuch Hessen) stammen. 
Zusätzlich wurden weitere Schnitte aus verschiedensten Publikationen genutzt. 
Die Nutzbarkeit und Qualität der geologischen Schnitte ist stark abhängig von der Zielsetzung, die die 
Autoren verfolgen und vom Maßstab des Schnitts. Wie bei allen Eingangsdatensätzen fand auch hier 
während des Modellierungsprozesses eine iterative, auf die Modelleinheiten abzielende Auswahl 
statt, wobei Daten verworfen, direkt genutzt oder generalisiert genutzt wurden. 
4.3.5 Isolinienkarten 
Isolinienpläne (auch Strukturkarten) zeigen flächenhafte Daten mittels Linien in meist gleichen Inter-
vallen. Die dargestellte Information ist im Kontext der geologischen Strukturmodellierung meist die 
Höhenlage bestimmter geologischer Horizonte bezogen auf Normal Null (m NN) oder bezogen auf die 
Geländeoberkante bzw. die Mächtigkeit bestimmter geologischer Schichten (Isopachenpläne).  
Je nach Maßstab und Qualität der Karten lassen sich daraus bereits detaillierte Modelle entwickeln 
(z. B. Helms et al. 2010, Hese et al. 2010). Im ungünstigen Fall  liefern diese Daten die geglättete Teu-
fenlage bestimmter Horizonte. Zur Evaluation der Qualität der Isolinien bietet sich der dreidimensio-
nale Vergleich mit weiteren Eingangsdaten wie z. B. Bohrdaten oder geologischen Schnitten jüngeren 
Datums an. So können offensichtliche Fehler in älteren Strukturkarten schnell identifiziert oder aber 
die Relevanz bestimmter Kartenausschnitte bekräftigt werden.  
Liegen von anderen Einheiten als den Modelleinheiten Tiefenlinienpläne vor, können diese unter 
Umständen durch flächenhafte Mächtigkeitsinformationen vertikal verschoben werden, um so der 
ausgewählten Modelleinheit zu entsprechen. In diesen Fällen wurden grobskalige Mächtigkeitskarten 
der betreffenden Schichten aus der Bohrdatenbank erstellt. Anhand dieser Information konnten aus-
gewählte Isolinien vertikal verschoben werden. Diese Interpolationen der Mächtigkeiten weisen je-
doch aufgrund geologischer Strukturen mit starken Mächtigkeitsänderungen (z. B. Salzhang, 
Störungen) Fehler auf. Daher wurden die verschobenen Isolinien nur als Hilfslinien und nicht direkt 
zur Modellierung der Modelleinheitsflächen genutzt.  
Störungen werden auf Isolinienkarten in der Regel als Linien dargestellt. Dies hat zur Folge, dass Stö-
rungen bei Tiefenlinienplänen generell als vertikal angenommen werden müssen, da selbst bei be-
kannter/-m Einfallsrichtung und Einfallswinkel der betrachteten Störung nicht klar ist, ob sich die 
verzeichnete Raumlage der Störung auf die Scholle im Hangenden oder Liegenden bezieht.  
 
Geologisches 3D-Strukturmodell 
70 
 
Abb. 28: Übersicht der zur Modellierung genutzten Tiefenlinienpläne.  
 
Isopachenkarten zeigen die Mächtigkeit bestimmter Horizonte. Diese Karten benötigen also zur wei-
teren Verarbeitung in der Strukturmodellierung entweder die Raumlage der Ober- oder Unterkante 
der betrachteten Schicht als Referenz. Hierbei ist zu beachten, dass sich sowohl Fehler in der model-
lierten Referenzschicht als auch Fehler in der Isopachenkarte auf die Genauigkeit der neu modellier-
ten Schicht auswirken.  
Alle genutzten Isolinienkarten wurden mit ArcGIS digitalisiert und mit den auf der Karte verzeichne-
ten Attributen versehen. Die zur Modellierung verwendeten Isolinienpläne sind bei Arndt (2012) 
beschrieben. Einen Überblick gibt auch Abb. 28. 
4.3.6 Seismik 
Das Prinzip der reflexionsseismischen Erkundung (vereinfacht als Seismik bezeichnet) besteht darin, 
durch die Ausbreitung von Schallwellen und die Messung der reflektierten Wellen Aussagen über den 
Schichtenaufbau im Untergrund zu erlangen. Dies geschieht durch an der Oberfläche durch Spren-
gungen, Rütteln, Hammerschläge oder Vibrationen (hier meist durch Großgeräte) erzeugte seismi-
sche Wellen (Abb. 29). Diese werden an Diskontinuitäten reflektiert und erlauben Aussagen über den 
Aufbau des Untergrundes. An Schichtgrenzen ändern sich die physikalischen Eigenschaften (Dichte) 
des untersuchten Untergrundes und somit die Wellenausbreitungsgeschwindigkeit. Aus den Laufzei-
ten der seismischen Wellen muss durch eine vergleichsweise aufwändige Datenbearbeitung (Prozes-
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sierung) mit einer daran anschließenden geowissenschaftlichen Interpretation die Tiefenlage und die 
anzunehmende Mächtigkeit der Schichten ermittelt werden. 
 
 
Abb. 29: Großgeräte (Vibratoren) während einer Messkampagne im Raum Wiesbaden im Frühjahr 2010. 
 
Die räumliche Verteilung der bisherigen seismischen Untersuchungen in Hessen wurde im Kartenser-
ver NIBIS (Niedersächsischer Bildungsserver) des LBEG Hannover und im Archiv des HLUG recher-
chiert (Abb. 30). Es ist ersichtlich, dass im Bereich des Oberrheingrabens die seismische 
Erkundungsdichte sehr hoch ist. Dies ist vor allem auf die Explorationstätigkeiten der KW-Industrie, 
aus den Jahren 1950 bis ca. 1990 zurückzuführen. Im Bereich des Vogelsberges liegen acht Seismikli-
nien vor. Eine weiterer Schwerpunkt der Explorationstätigkeit findet sich in Nordosthessen, wo Mes-
sungen von der Kaliindustrie durchgeführt wurden. Frei verfügbar sind nur die Stammdaten (Lage der 
Linien, Eigentümer, Datum der Messung etc.) der einzelnen Erkundungsstrecken. Für viele Linien sind 
aber im Archiv des HLUG die Fachdaten in gedruckter oder gescannter Version verfügbar. Die Zieltie-
fen der seismischen Untersuchungen sind insbesondere im Oberrheingraben meist zu flach, um In-
formationen zu allen Modellhorizonten ableiten zu können. So ist im Oberrheingraben zwar die 
Struktur der tertiären Grabenfüllung und die Oberkante des Rotliegenden mit Seismikdaten aufzulö-
sen, jedoch ohne eine Reprozessierung nicht die Raumlage der Oberkante Grundgebirge. 
Seit 2005 sind außerdem seismische Untersuchungen im Rahmen der Exploration für die Nutzung der 
Tiefen Geothermie hinzugekommen. Hier sind drei 2D-Seismiklinien im westlichen Taunus im Raum 
Lorch, Rüdesheim und vier 2D-Seismiklinien im rheinland-pfälzischen Teil des Mainzer Beckens zwi-
schen Bingen, Gau-Algesheim und Nieder-Olm zu nennen. Neu sind außerdem fünf 2D-Seismiklinien 
im Idsteiner Graben (Bauer et al. 2010), je eine 3D-Seismik im rheinland-pfälzischen Teil des nördli-
chen Oberrheingrabens bei Eich westlich von Gernsheim und bei Worms (nicht dargestellt) sowie 
drei 2D-Seismiklinien westlich von Frankfurt a. M. entlang des Taunussüdrandes, die z. T. bei Schwarz 
et al. (2011) beschrieben sind. Weiterhin ist der Verlauf von vier weiteren 2D-Seismiklinien zwischen 
Wiesbaden und Frankfurt a. M. entlang des Südrandes des Taunus von der ESWE Versorgungs AG 
(http://infopaket.eswe-versorgung.de/geothermie-seismikroute.html) veröffentlicht worden, deren 
Linien noch nicht im Kartenserver des LBEG berücksichtigt sind. Zusätzliche 2D- und 3D-Erkundungen 
sind im Erlaubnisfeld Groß-Gerau z. T. bereits durchgeführt und z. T. noch geplant (Wenke et al. 
2011b).  
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Abb. 30: Lage der seismischen Linien in Hessen, unterteilt in bei der Modellierung genutzte (grün) und 
nicht genutzte (rot) Linien. 
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All diese neuen seismischen Untersuchungen wurden zur Exploration tiefengeothermischer Reservoi-
re im Auftrag der verschiedenen Erlaubnisfeldinhaber durchgeführt. Zum Zeitpunkt der vorliegenden 
Arbeit gab es für keine dieser Linien Nutzungsfreigaben oder die Prozessierung der Linien war noch 
nicht abgeschlossen. Aufgrund dessen konnten diese neueren seismischen Untersuchungen nicht, 
wie wünschenswert gewesen wäre, zur Validierung und Verbesserung des geologischen Modells her-
angezogen werden. Eine Einarbeitung dieser Daten in das geologische 3D-Modell von Hessen kann 
somit erst zu einem späteren Zeitpunkt durch das HLUG erfolgen. 
 
 
Abb. 31: Punktuelle Informationen zur Ausbreitungsgeschwindigkeit seismischer Wellen im Untergrund. 
Dargestellt sind Daten aus dem Oberrheingraben und aus dem Gebiet des Vogelsberges. Rot = langsame 
Ausbreitungsgeschwindigkeit; weiß = schnelle Ausbreitungsgeschwindigkeit. Die hessische Landesgrenze 
ist als blaue Linie dargestellt. 
 
Diejenigen Seismikprofile, die als Bilddateien vorliegen, können nicht direkt für das geologische Mo-
dell verwendet, sondern müssen aufbereitet werden. In einem ersten Schritt ist eine Digitalisierung 
der gescannten Profile notwendig, die dann interpretiert werden und abschließend unter Berücksich-
tigung verfügbarer Geophonmessungen oder eines Geschwindigkeitsmodells teufenkorreliert wer-
den müssen. Anstelle der Tiefe ist bei den klassischen Messungen die Zwei-Wege-Laufzeit der 
seismischen Wellen auf der vertikalen Achse angegeben, welche unter Zuhilfenahme von weiteren 
Daten (z. B. Geophonversenkmessungen) erst in Tiefen umgerechnet werden muss. Da jedoch für 
weniger als 5 Bohrungen in Hessen Geophonmessungen vorliegen, die zur Tiefenkorrelation der 
Seismik herangezogen werden können, wurde entschieden, dass die Profile mit Messdaten zur seis-
mischen Ausbreitungsgeschwindigkeit teufenmigriert werden sollen. Solche Geschwindigkeitsdaten 
sind bei ca. 30 % der beim HLUG digital verfügbaren Profile angegeben. 
Die seismischen Profile, die in ausreichend guter Qualität vorliegen, wurden ohne Reprozessierung 
direkt in GOCAD interpretiert und zur Validierung und Verbesserung des geologischen Modells her-
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angezogen. Um eine Teufenmigration der vorliegenden Seismikprofile zu ermöglichen, wurde anhand 
der in einigen Profilen vorliegenden Daten zur seismischen Ausbreitungsgeschwindigkeit ein Ge-
schwindigkeitsmodell für den Bereich Vogelsberg und den nördlichen Oberrheingraben erstellt (Abb. 
31 und Abb. 32). Dieses Geschwindigkeitsmodell ermöglicht es, die teufenmigrierten und interpre-
tierten Seismikprofile bei der Erstellung des geologischen Modells direkt zur Validierung des Modells 
heranzuziehen. 
 
 
Abb. 32: Raumfüllendes Geschwindigkeitsmodell zur Zeit-Tiefen-Migration von seismischen Daten. De-
tailansicht des nördlichen Oberrheingrabens. Die hessische Landesgrenze ist als blaue Linie dargestellt. 
 
Neben der Industrieseismik wurden aus der Literatur (Blum 1984) zwei interpretierte refraktions-
seismische Untersuchungen in der Hessischen Senke östlich des Kellerwaldes recherchiert, die direkt 
für das geologische Modell verwendet werden konnten. Diese liefern Informationen zur Tiefenlage 
der Zechsteinoberfläche, zeigen jedoch im Vergleich zur Isolinienkarte von Kulick et al. (1984) und 
jüngeren Bohrungen etwas zu große Tiefen und wurden somit verworfen. Weiterhin wurden die 
seismischen Profile, die im Rahmen des DEKORP-Projektes (Deutsches Kontinentales Reflexionsseis-
misches Programm), welche die Auflösung der Tiefe der Mohorovičić-Diskontinuität (Moho) in einer 
Tiefenlage von ungefähr 30 km als Ziel hatten (Meissner & Bortfeld 1990, Anderle et al. 1991, Behr & 
Heinrichs 1987, Brun et al. 1992, Korsch & Schäfer 1991, Oncken 1998, Wenzel et al. 1991) sowie in 
Derer et al. (2005) veröffentlichte Profile genutzt (Abb. 30).  
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4.4 Modellierungmethodik 
Der zur Erstellung des Modells genutzte prinzipielle Ablauf der Modellierung folgt weitestgehend den 
Ausarbeitungen von Caumon et al. (2009) und Kaufmann & Martin (2008) und ist im Detail bei Arndt 
(2012) beschrieben. Der methodische Rahmen und die Prozessschritte einer geologischen Struktur-
modellierung von der Zusammenstellung, Aufarbeitung und Bewertung der Eingangsdatensätze in 2D 
und 3D bis zu deren Überführung in ein 3D-Modell, dem hier, angepasst auf die konkrete Fragestel-
lung, gefolgt wurde, ist auch bei Lang (2007) und Lerch (2005) anschaulich dargestellt. 
Alle Eingangsdaten wurden vor der eigentlichen Modellierung digitalisiert und aufbereitet. Aufgrund 
der Größe des Modellgebiets fallen viele Eingangsdatentypen in jeweils großer Zahl an. Um stetig 
wiederkehrende Arbeitsschritte nicht immer neu zu vollziehen, wurden C#.NET Tools genutzt. Diese 
filtern Bohrdatenbanken u. a. auf Duplikate und konvertieren die komplette oder Teile der Bohrda-
tenbank in für GOCAD lesbare Formate (Arndt 2010a). Ein weiteres Tool georeferenziert eine große 
Anzahl von geologischen Schnitten in einem semi-automatisierten, vereinfachten Arbeitsablauf 
(Arndt 2010b). Trotz dieser Vereinfachungen ist die Recherche und Aufbereitung der Eingangsdaten 
der arbeitsintensivste und auch wichtigste Teil bei der Erstellung eines geologischen Strukturmodells. 
Insbesondere ist die ständige Qualitätskontrolle der Eingangsdaten bei deren Aufbereitung wichtig, 
um eine solide Modellierungsgrundlage zu schaffen. Dabei ist die 3D-Visualisierung der verschiede-
nen Eingangsdaten unterschiedlicher Autoren hilfreich, um Fehler in den Daten zu erkennen und eine 
erste Idee der Raumlage verschiedener Horizonte zu erlangen. Die Kenntnis der Geologie des Model-
lierungsgebietes ist dabei unerlässlich, um die Raumlage der verschiedenen Daten zu bewerten und 
eventuelle Fehler schneller identifizieren zu können. Eine generelle Beschreibung der Vorgehenswei-
se bei Widersprüchen in den Eingangsdaten ist nicht möglich, da diese vom Datentyp, dem Datenau-
tor und weiteren Kriterien abhängig ist. Bohrdaten sind als primäre Daten generell sekundären 
Datensätzen (Geologische Schnitte, Isolinienpläne, Strukturkarten) vorzuziehen (Lerch 2005). Jedoch 
sind durch Informationen anderer Datentypen, wie z. B. Isolinienpläne, auch Fehler in den Bohrdaten 
identifizierbar. So ist z. B. die Untersuchungsbohrung Nentershausen (Mst. 17) aus dem Jahr 1862, 
die als einzige Bohrung in Nordhessen annähernd das komplette Rotliegend durchteuft, in preußi-
schen Fuß anstatt im metrischen System aufgenommen worden, was im direkten räumlichen Ver-
gleich mit den umliegenden Daten leicht als fehlerhaft identifizierbar ist.  
Bereits während der Digitalisierung und auch während der Modellierung ist auf den Maßstab der 
Eingangsdaten zu achten. So können Widersprüche in den Daten auch aus unterschiedlichen Maß-
stäben zweier Datensätze resultieren. Es ist deshalb auch zwischen maßstabsabhängigen Daten, wie 
z. B. Karten und geologischen Schnitten, und maßstabsfreien Daten, wie z. B. Bohrungen, zu unter-
scheiden.  
Wie alle diskreten digitalen Daten ist das geologische Modell zunächst maßstabsfrei. Alle Modellhori-
zonte und Störungen werden als Fläche durch triangulierte Punkte dargestellt. Geht man von einer 
beliebig guten Datendichte aus, ist also insbesondere der Abstand der Punkte untereinander der 
Faktor, der die Genauigkeit der Abbildung der realen Fläche beeinflusst. Je dichter das Netz, desto 
genauer kann die Abbildung der Realität sein. Ziel bei der Modellierung sollte sein, die Anzahl der 
Dreiecke auf ein Minimum zu reduzieren um die Handhabung mit GOCAD zu verbessern, aber die 
Fläche gleichzeitig für das Projektziel genau genug abzubilden. Dazu kann die Dreiecksgröße inner-
halb einer Fläche variieren, um komplexere Geometrien detaillierter und weniger komplexe gröber 
aufgelöst darzustellen (Caumon et al. 2009). Im vorliegenden Modell betragen die Kantenlängen der 
annähernd gleichschenkligen Dreiecke in Bereichen hoher Datendichte und Flächenkomplexität bis 
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zu 250 m, in Bereichen geringerer Datendichte und geringer Flächenkomplexität können die Dreiecke 
Kantenlängen bis zu 2.500 m aufweisen.  
Für die Modellierung wird der GOCAD eigene Interpolationsalgorithmus DSI (Discrete Smooth Inter-
polation) verwendet (Mallet 2002). Die Fläche ist durch sogenannte Constraints (Randbedingungen) 
gestützt, während gleichzeitig das Relief der Fläche durch den Interpolationsalgorithmus minimiert 
wird (Paradigm 2009). 
Basierend auf den aufbereiteten Eingangsdaten werden im ersten Schritt der eigentlichen Modellie-
rung die Störungsflächen modelliert. Handelt es sich dabei um tiefreichende Störungen, eignen sich 
diese auch, um Modelle in Submodelle zu untergliedern. In einem zweiten Schritt werden dann die 
Flächen der stratigraphisch definierten Modelleinheiten erstellt, da diese auch von der Raumlage der 
Störungsflächen abhängig sind. Hierbei müssen einige Grundregeln geologischer Geometrien beach-
tet werden, damit das Modell geologisch konsistent ist. So sollte ein Horizont immer bis an die Stö-
rung reichen und diese nicht schneiden. Außerdem dürfen sich stratigraphische Horizonte 
untereinander nicht schneiden. Ist eine Störung syn- oder post-sedimentär, so hat dies ebenfalls Ein-
fluss auf die Abstände der Modelleinheitsflächen beidseitig der Störung bzw. deren Mächtigkeiten. 
Generell ist die Modellierung ein iterativer Prozess, mit jeder Realisation nähert sich das Modell dem 
Endprodukt an. So können sich z. B. erst im Laufe der Flächenerstellung Hinweise auf Störungen er-
geben, welche sich wiederum auf weitere Modellflächen auswirken. Sind Änderungen an einer Mo-
dellfläche nötig, so werden also oft auch Änderungen an weiteren Modellflächen nötig.  
4.5 Unsicherheiten im geologischen Modell 
Ziel des geologischen Modells ist die für eine konkrete Fragestellung wichtigen Aspekte der Wirklich-
keit möglichst realitätsnah abzubilden. Die geologische Tiefenstruktur Hessens ist in großen Teilen 
nicht genau bekannt. Das Modell spiegelt eine Interpretation aus den geologischen Eingangsdaten 
wider (Lelliott et al. 2009). Die Unsicherheit dieser Interpretation ist zunächst nur dem Modellierer 
bekannt, aber insbesondere bei Modellen zur Ressourcen-, Risiken- oder Potenzialbeschreibung auch 
für dritte Nutzer des Modells von großer Wichtigkeit, um die Ergebnisse beurteilen zu können. Kon-
zepte zum Umgang mit der Unsicherheit von geologischen 3D-Modellen liefern z. B. Lelliott et al. 
(2009) und Tacher et al. (2006). Beide Autoren beschreiben Ursachen für Unsicherheiten und Unge-
nauigkeiten, und geben dann nach einem bestimmten System berechnete Unsicherheiten in absolu-
ten metrischen Werten an, was in diesem Fall jedoch nicht anwendbar ist. Um das zu verdeutlichen, 
wurden für das geologische Strukturmodell von Hessen die Begriffe Ungenauigkeit und Unsicherheit 
definiert (Arndt 2012).  
Die Ungenauigkeit beschreibt die Abweichung von einem gesicherten oder nachgewiesenen Wert, 
während die Unsicherheit daraus entsteht, dass ein gesicherter bzw. nachgewiesener Wert nicht 
gegeben ist. Die Ungenauigkeit kann also quantitativ, z. B. in Metern, angegeben werden, während 
die Unsicherheit eher vor dem fachlichen Hintergrund des Modellierers umschrieben (sicher bzw. 
unsicher) und subjektiv bewertet werden muss. Die Ungenauigkeit eines geologischen Modells kann 
viele Ursachen haben. Zum einen spielen die Ungenauigkeiten der Eingangsdaten, wie z. B. die Ge-
nauigkeit der Einmessung der Lokation oder der Vertikalität einer Bohrung eine wichtige Rolle. Wei-
tere Ursachen für Ungenauigkeiten liegen in der Modellierungsmethode selbst begründet. So hat 
z. B. die Dreiecksvermaschung einen Einfluss auf die Ungenauigkeit eines Modells. Je engständiger 
das Netz, desto genauer kann die Anpassung an die Eingangsdaten erfolgen. 
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Abb. 33: Oberkante der Modelleinheit Rotliegend. A: die Klassifikation der Sicherheit nach Tabelle 6; B: 
mit der Eigenschaft Distanz zu Bohrinformationen, nach Sass & Hoppe (2011). 
 
Zur Dokumentation der Unsicherheit tragen alle im geologischen Modell enthaltenen Horizontflä-
chen die Eigenschaft Sicherheit (Abb. 33), die in 5 Klassen unterteilt ist (Tabelle 6). Die Eigenschaft 
Sicherheit gibt die subjektive Bewertung der modellierten Fläche, bezogen auf die Eingangsdatenlage 
und die erwartete geologische Komplexität wieder. Zusätzlich ist für jede Modellfläche die Distanz 
zur nächstgelegenen Bohrung und zum nächstgelegenen geologischen Schnitt hinterlegt. Die Angabe 
der Distanz zum nächsten Eingangsdatensatz ist die einfachste Form einer Angabe der Sicherheit und 
hat den Vorteil, dass die Information nicht interpretiert ist. Des Weiteren ist das Verständnis von 
komplexeren Algorithmen zur Berechnung von Unsicherheiten für den Anwender nicht nötig. 
 
Tabelle 6: Bewertungsklassen der Sicherheit des Modells 
Bewertungsklassen Beschreibung der Modellsicherheit 
Nachgewiesen  Ausbiss nach generalisierter GÜK300 oder Bohrung in unmittelbarer Nähe, 
entsprechend der jeweiligen Größe der Dreiecke bis zu ca. 400 m. 
Sehr sicher  Bereiche, in denen die Eingangsdaten eine sehr sichere Interpretation der 
geologischen Struktur zulassen. Hohe Eingangsdatendichte und keine Wider-
sprüche, z. B. Strukturkarten und Bohrungen in KW-Feldern. 
Sicher  Bereiche, in denen die Eingangsdaten eine sichere Interpretation der geolo-
gischen Struktur zulassen, z. B. gleichmäßige Bohrpunktdichte von weniger 
als 5 km Abstand zwischen den Bohrungen. 
Unsicher  Bereiche, in denen Eingangsdaten zu weit entfernt sind, um eine sichere 
Aussage zu der geologischen Struktur zu treffen. Die modellierte Struktur 
erscheint wahrscheinlich. Widersprüche in den Eingangsdaten sind möglich, 
z.B. Tiefe des Rotliegenden zwischen Frankfurt und dem Taunussüdrand. 
Sehr unsicher  Bereiche, in denen sich Eingangsdaten widersprechen oder nur äußerst we-
nige bis keine Eingangsdaten vorliegen. Die geologische Struktur ist der Voll-
ständigkeit halber modelliert, jedoch wahrscheinlich mit größeren Fehlern 
behaftet, z.B. Tiefenlage des Rotliegenden unter dem Vogelsberg. 
 
  
 
[km] 
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5 Temperaturmodell 
5.1 Eingangsdaten 
Für die in das Modell eingehenden Temperaturdaten wurde das Fachinformationssystem (FIS) Geo-
physik, das vom LIAG in Hannover betrieben wird (Kühne et al. 2003), herangezogen. In diesem ist 
ein Großteil der in hessischen Bohrungen durchgeführten Temperaturmessungen erfasst. Des Weite-
ren wurden alle für Hessen in der KWDB hinterlegten sowie alle in den Archiven des HLUG vorhande-
nen Temperaturmessungen in Bohrungen mit Endteufen von mehr als 50 m in eine Tabelle 
eingepflegt (Anhang D.1.3, Abb. 18 und Abb. 34). Diese verschiedenen Datensätze wurden miteinan-
der abgeglichen, Dopplungen entfernt und in eine auf der Struktur der Temperaturdatensammlung 
des FIS-Geophysik basierenden Datenbank zusammengeführt. So wurden mehr als 2.900 Datenpunk-
te zusammengetragen. 
Bei den zusammengetragenen Temperaturdaten aus Bohrungen handelt es sich um ungestörte und 
gestörte Temperaturlogs, Lagerstättentemperaturen, Fördertests und vor allem Bottom Hole 
Temperatures (BHT, Temperaturmessungen im Bohrlochtiefsten), die entsprechend ihrer Genauig-
keit mit einem Qualitätsindex gemäß Clauser et al. (2002) belegt wurden (Tabelle 7). Ungestörte 
Temperaturlogs und Lagerstättentemperaturen werden hierbei als optimale Daten angesehen. La-
gerstättentemperaturen liegen aufgrund der regelmäßigen, langjährigen Kontrolle der Förderboh-
rung als umfangreiche Messwertreihen vor; die Schwankungsbreite dieser Temperaturwerte liegt 
überwiegend unter ± 1 K. BHT-Messungen werden in fast allen Industriebohrungen im Bohrlochtiefs-
ten, unmittelbar nach dem Einstellen der Bohrarbeiten, ausgeführt und sind durch den Bohrvorgang 
(Spülungszirkulation) thermisch gestört. Eine Korrektur (Extrapolation) dieser BHT-Werte auf unge-
störte Temperaturen ist möglich, da im Bohrlochtiefsten der störende Einfluss auf das Temperatur-
feld am geringsten ist. In Abhängigkeit von der Standzeit nach Bohrende, der Spülungsdauer 
(Spülungszirkulation) und der Anzahl der für jede Tiefe zur Verfügung stehenden Temperaturwerte 
können unterschiedliche Extrapolationsverfahren angewendet werden (Schulz & Schellschmidt 1991, 
Schulz et al. 2009): 
(1) Der „Explosionszylinderquellenansatz” (Leblanc et al. 1982), 
(2) die Annahme einer „kontinuierlichen Linienquelle” (Horner 1951), 
(3) die Annahme einer „Explosionslinienquelle” (Lachenbruch & Brewer 1959), 
(4) der „Zylinderquellenansatz” (Middleton 1982) mit statistischen Parametern. 
Bei der Extrapolation von zeitlich nur einfach belegten BHT-Werten auf die ungestörte Temperatur 
müssen aus umgebenden Messungen mit höherem Informationsgehalt statistische Parameter ermit-
telt werden. Zusätzlich müssten die Werte in Verbindung mit einer statistischen Auswertung aller 
verfügbaren Bohrlochdaten aus dem jeweiligen Untersuchungsgebiet ausgeglichen werden. Schulz et 
al. (2009) geben an, dass trotz solcher Korrekturen die Ergebnisse im Gegensatz zu ungestörten Tem-
peraturlogs noch mit einem Fehler von ca. ± 5 K behaftet sind.  
Da alle in der vorliegenden Arbeit zur Weiterverarbeitung ausgewählten Temperaturangaben aus 
BHT-Messungen bereits auf im Rahmen der Erstellung des FIS Geophysik korrigierten Temperatur-
werten beruhen, wurden keine eigenen Korrekturen von BHT-Messungen vorgenommen. Tempera-
turlogs, die nicht im FIS Geophysik erfasst sind und aus den Archiven des HLUG stammen, wurden 
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eingehend auf Störungen während der Messungen geprüft und wurden, falls Störungen offensicht-
lich vorlagen, genau wie die korrigierten BHT-Werte als suboptimale Daten angesehen und entspre-
chend der verwendeten Qualitätsindizes klassifiziert. 
 
Tabelle 7: Qualitätsgewichtung der Temperaturdaten und Anzahl der Temperaturdatenpunkte der je-
weiligen Qualitätsindizes. 
Wichtung 
(Q-Index)  
Beschreibung der Messung Anzahl 
1,00 Ungestörte Temperaturlogs 1360 
0,70 
BHT mit mindestens 3 Temperaturmessungen T=T(t) in gleicher Teufe; 
korrigiert mit dem Explosionszylinderquellenansatz 58 
Fördertests (Drill Stem Test) 
0,63 
BHT mit mindestens 3 Temperaturmessungen T=T(t) in gleicher Teufe; 
korrigiert mit der Horner-Plot-Methode 
85 
BHT mit mindestens 2 Temperaturmessungen T=T(t) in gleicher Teufe; 
korrigiert mit dem Explosionslinienquellenansatz  
0,35 
BHT mit einer Temperaturmessung, bekanntem Radius und bekannter 
Zeit seit Ende der Zirkulation  46 
BHT mit einer Temperaturmessung und bekannter Zeit seit Ende der Zir-
kulation 
0,20 Gestörte Temperaturlogs 200 
0,14 
BHT mit einer Temperaturmessung und bekanntem Radius 
280 BHT mit einer Temperaturmessung ohne Radius oder Zeit seit Ende der 
Zirkulation 
 
 
 
Abb. 34: Temperatur-Tiefenverteilung aller für Hessen und angrenzende Gebiete vorliegenden Unter-
grundtemperaturdaten untergliedert nach Qualitätsindex (Q-index). Verschiedene geothermische Gradi-
enten sind als Orientierung angegeben. 
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Anhand der Temperaturdaten zeigt sich, dass der geothermische Gradient in Hessen zwischen ca. 
20 K/km und 60 K/km liegt (Abb. 34). Geringe geothermische Gradienten finden sich überwiegend in 
Nordhessen im Bereich des Rheinischen Schiefergebirges und nordöstlich des Vogelsbergs. Geother-
mische Gradienten von mehr als 50 K/km finden sich in Hessen ausschließlich im Oberrheingraben, 
entlang der Grabenrandstörungen und bei den Thermalquellen am Taunussüdrand. 
Neben der Datenbasis aus Untergrundtemperaturdaten wird zur Erstellung eines 3D-
Temperaturmodells auch die Temperaturverteilung an der Oberfläche benötigt. Hierzu wurden die 
Lufttemperaturdaten des Deutschen Wetterdienstes (DWD) herangezogen. Aus den Temperaturrei-
hen der Wetterstationen des DWD liegen Mittelwerte für den Zeitraum 1961 bis 1990 vor, die nach 
Auskunft des DWD eine gute Näherung der Bodentemperaturen unterhalb der neutralen Zone dar-
stellen (DWD 2006). In dieser Tiefe ist die Bodentemperatur frei von jahreszeitlichen Schwankungen 
und kann somit zur Erstellung eines 3D-Temperaturmodells herangezogen werden. 
5.2 Methodik 
Zur Berechnung des Temperaturmodells von Hessen wurden ausschließlich Temperaturdaten aus 
Teufen von mehr als 150 m u. GOK genutzt.  
 
 
Abb. 35: Lage der verfügbaren Messungen der Untergrundtemperatur (a) und der zur Erstellung des 
Temperaturmodels benutzten Temperaturmessungen (b).  
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Der Datensatz von 50 bis 150 m u. GOK hat keine Relevanz für die Temperaturbereiche der Tiefen 
Geothermie und weist oftmals konvektiv beeinflusste Artefakte in den Temperaturdaten auf, die 
durch den Ausschluss dieser Daten von der Modellierung vermieden werden. Somit standen von den 
ursprünglich mehr als 2.900 Datenpunkten noch 2.029 Temperaturdaten zur Verfügung, die in eine 
Tiefe von maximal 3.105 m u. GOK im Bereich des Oberrheingrabens reichen. In dieser Region ist die 
Datendichte am höchsten (Abb. 35).  
Temperaturmodelle können mit unterschiedlichen Methoden erstellt werden. Zum einen sind nume-
rische Modellierungen möglich. Dies setzt in der Regel einen bekannten bzw. angenommenen Wär-
mefluss sowie die Kenntnis der geothermischen Eigenschaften der Gesteine und eine quantifizierbare 
Kenntnis der radiogenen Wärmeproduktion der Gesteine voraus (Cloetingh et al. 2010, Förster & 
Förster 2000). Zum anderen können geostatistische Interpolationsverfahren wie z. B. das Kriging oder 
der Interpolationsalgorithmus DSI von GOCAD zur Erstellung von Temperaturmodellen genutzt wer-
den (Schulz et al. 2009, Agemar 2009, 2011). 
Zur Bestimmung der räumlichen Korrelation der Temperaturmessdaten wurden ausschließlich Semi-
variogramme in horizontaler und in vertikaler Richtung anhand der Daten aus ungestörten Tempera-
turlogs mit Teufen von mehr als 250 m und Temperaturen von mehr als 15 °C erstellt (Rühaak et al. 
2012, Abb. 36). Die Variogramme zeigen in Abhängigkeit des Abstands die Hälfte der Varianz der 
Differenzen aller möglichen Wertepaare einer Abstandsklasse aus den vorliegenden Daten (Marinoni 
2002).  
 
 
Abb. 36: Links: Semivariogramm der Temperaturdaten (Q-index = 1; Submodell ORG und MZ) in horizon-
taler Richtung, verändert nach Rühaak et al. (2012). Rechts: Semivariogramm der Temperaturdaten in 
vertikaler Richtung (Q-index=1; Alle Submodelle; Messungen tiefer 250 m und größer 15 °C), verändert 
nach Rühaak et al. (2012). 
 
Zur Erstellung der Variogramme wurden ausschließlich Daten mit dem Qualitätsindex 1 (Tabelle 7) 
genutzt, die unter der Annahme eines geothermischen Gradienten von 3 K pro 100 m und einer 
durchschnittlichen Jahresmitteltemperatur von 10 °C trendbereinigt wurden. Wurden Daten mit 
schlechteren Qualitätsindizes hinzugezogen, konnten keine Variogramme berechnet werden. Das 
Semivariogramm für die horizontale Richtung konnte nur mit den Daten der Submodelle Oberrhein-
graben und Mainzer Becken berechnet werden, da in den anderen Submodellen die Datendichte 
nicht ausreichend hoch ist. Die Variogramme zeigen in horizontaler Richtung bis zu einer Entfernung 
von etwa 30 km sowie in vertikaler Richtung bis zu 150 m eine Korrelation mit den Messdaten. Diese 
Werte zeigen, dass eine Interpolation der Temperaturdaten ausgehend von der in Abb. 35 gezeigten 
räumlichen Verteilung nicht raumfüllend erfolgen kann (Agemar 2009, 2011), da die Abstände der 
Temperaturmodell 
83 
Temperaturdaten in weiten Teilen Hessens größer sind als die in den Variogrammen ermittelten Kor-
relationsabstände.  
Die geothermische Potenzialbestimmung erfordert eine raumfüllende Verteilung der Untergrund-
temperaturen für Gesamthessen. Zur Erreichung dieses Ziels wurde ein kombinierter Ansatz aus der 
Interpolation gemessener Temperaturdaten und der Annahme variabler geothermischer Gradienten 
entwickelt (Arndt et al. 2011). Dafür wurden aufgrund der variablen Qualität der verschiedenen 
Temperaturmessungen nur die Temperaturdaten mit den Qualitätsindizes 0,63 bis 1 (Bottom hole 
Temperaturmessungen mit mindestens 3 Temperaturmessungen in gleicher Teufe und ungestörte 
Temperaturlogs, Tabelle 7) berücksichtigt. Von den 2.029 Datenpunkten der ersten Auswahl verblei-
ben somit 1.503 punktuelle Temperaturdaten für die Modellierung. 
Wie durch die Temperaturdaten und verschiedene Studien (z. B. Werner 1970, Werner & Doebl 
1974, Hurter & Schellschmidt 2003) belegt wird, befindet sich im Bereich des Oberrheingrabens eine 
positive geothermische Anomalie mit den größten geothermischen Gradienten in Hessen. Genau in 
dieser Region liegt auch die Mohorovičić-Diskontinuität (Moho) nach Angaben verschiedener Auto-
ren (Dèzes & Ziegler 2001, Grad et al. 2009) höher als in den restlichen Gebieten Hessens. Wird eine 
einheitliche Temperatur an der Kruste-Mantel-Grenze angenommen, ergeben sich aus der Tiefenlage 
der Moho regional verschiedene geothermische Gradienten. Die Tiefenlage der Moho lässt sich unter 
dieser Annahme mit Unterschieden in der Wärmestromdichte korrelieren. Eine solche Korrelation 
von geothermischen Gradienten mit Dickevariationen der Kruste wird auch von Lysak (1992) be-
schrieben. Aufgrund dieser Überlegung wurde für das Temperaturmodell von Hessen ein räumlich 
variabler geothermischer Gradient aus der Tiefenlage der Moho nach Dèzes & Ziegler (2001) empi-
risch iterativ abgeleitet und mit einem Polynom dritter Ordnung beschrieben (Arndt et al. 2011 und 
Arndt 2012). Das Regressionspolynom ist für alle Tiefenlagen der Moho (Z) zwischen -32 und -23 km 
gültig und reicht von einem, aus den Temperaturdaten außerhalb des Oberrheingrabens empirisch 
ermittelten, maximalen geothermischen Gradienten von 4 K/100 m bis zu 2,4 K/100 m für niedrige 
geothermische Gradienten (Abb. 34). 
Die Karte von Dèzes und Ziegler (2001) wurde genutzt, da diese die Moho auf kontinentalem Maß-
stab abbildet und zu sanften Übergängen von lokalen Hoch- zu Tieflagen führt und sich gut an die 
regionale Geologie wie z. B. die Taunus-Hunsrück-Südrandstörung anpasst (Arndt et al. 2011). Mittels 
dieser räumlich variablen Gradienten, der Tiefenlage der SGrid-Zellen (Kapitel 7) und der Jahres-
durchschnittstemperatur wurde ein erstes „Mohotemperaturmodell“ berechnet. Zur Überprüfung 
der abgeleiteten Gradienten wurde das aus diesen Werten berechnete Temperaturmodell mit den 
vorliegenden Temperaturmessungen verglichen.  
Dieser Vergleich zeigt, dass die Temperaturdaten außerhalb des Submodells Oberrheingraben relativ 
gut mit den berechneten Werten übereinstimmen (Abb. 37). Die maximale Abweichung zu den ge-
messenen Daten liegt hier bei etwa ± 9 °C, während sie im Mittel nur bei etwa + 2 °C liegt. Im Sub-
modell Oberrheingraben sind die Differenzen zwischen den berechneten und den gemessenen 
Temperaturen deutlich höher. Die modellierten Temperaturen liegen hier maximal 15 °C über bzw. 
52 °C unter den gemessenen Temperaturen, was mit dem heterogenen Nebeneinander von konvek-
tivem Wärmetransport entlang von wasserdurchlässigen Störungen und konduktivem Wärmetrans-
port in den undurchlässigen Bereichen in diesem tektonisch stark beanspruchten Gebiet zu erklären 
ist (Clauser & Villinger 1990). Dies führt zu einer größeren Variation der geothermischen Gradienten 
im Oberrheingraben-Submodell als den im „Mohotemperaturmodell” angesetzten. 
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Abb. 37: Verteilung der Temperaturdifferenzen zwischen dem berechneten „Mohotemperaturmodell“ 
und den gemessenen Temperaturdaten außerhalb des Oberrheingraben-Submodells. 
 
Um im Bereich des Oberrheingrabens das Temperaturmodell besser an die tatsächlichen Messdaten 
anzupassen, sind diese hier direkt zu berücksichtigen. Dazu wurden die Temperaturdifferenzen zwi-
schen gemessener Temperatur und dem Wert aus dem „Mohotemperaturmodell“ mittels DSI in den 
Raum interpoliert. Zudem wurde ein zellbasierter Multiplikator für einen Übergangsbereich im Mo-
dell definiert, der im Bereich des Oberrheingrabens den Wert 1 und außerhalb des Oberrheingrabens 
den Wert 0 annimmt (Arndt 2012). Dieser gewährleistet einen fließenden Übergang zwischen dem 
interpolierten Temperaturmodell des Oberrheingrabens und dem „Mohotemperaturmodell” im rest-
lichen Hessen. Die Summe aus dem „Mohotemperaturmodell“ und dem Produkt aus den interpolier-
ten Temperaturdifferenzen und dem Multiplikator ergibt letztlich das endgültige Temperaturmodell 
von Hessen, das deutlich besser mit den gemessenen Temperaturdaten im Oberrheingraben über-
einstimmt. 
5.3 Ergebnis 
Das Temperaturmodell basiert auf Zellen mit Zellgrößen von 500 m in horizontaler und 50 m in verti-
kaler Richtung. Zur Visualisierung der Daten finden sich im Anhang Karten der modellierten Unter-
grundtemperatur in unterschiedlichen Tiefen unter der Geländeoberkante (Anhang D.2) sowie die 
Karten der Tiefenlagen der Isothermenflächen 60 °C, 100 °C, 120 °C und 150 °C (Anhang D.3).  
Das Untergrundtemperaturmodell von Hessen zeigt außerhalb des Oberrheingrabens eine Überein-
stimmung mit dem Gesamtdatensatz der Untergrundtemperaturmessungen von ca. ± 10 K. Bei die-
sem Vergleich ist jedoch die Tiefenlage der verfügbaren Messungen (Abb. 34) zu berücksichtigen. 
Außerhalb des Oberrheingrabens liegen keine Temperaturmessungen unterhalb von 1.650 m u. GOK 
vor. Somit ist unterhalb dieser Tiefe kein Vergleich mit den modellierten Temperaturen möglich und 
die Übereinstimmung zwischen realer und modellierter Temperatur nicht mehr zu quantifizieren. Bei 
dem vorliegenden Modell ist von einer mit der Tiefe zunehmenden Abweichung zwischen Modell 
und realen Temperaturen von ± 5 K/km auszugehen (Arndt 2012). 
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Innerhalb des Oberrheingrabens sind die Abweichungen durch die Berücksichtigung der dortigen 
Temperaturmessungen bis zu einer Tiefe von ca. 3.000 m gering (tiefster Datenpunkt bei 
3.105 m u. GOK außerhalb von Hessen). Jedoch unterscheidet die Interpolation nicht zwischen kon-
duktivem und konvektivem Wärmetransport, so dass Abweichungen zwischen modellierten und rea-
len Temperaturen wahrscheinlich und ausgeprägter als außerhalb des Oberrheingrabens sind. Die 
Wärmeleitung im Oberrheingraben wird aufgrund der komplexen Bruchschollentektonik des Ober-
rheingrabens mit einer Vielzahl von Abschiebungen, Aufschiebungen, Blattverschiebungen sowie 
rotierten Blöcken und Störungssystemen von konvektiven Prozessen dominiert. Des Weiteren führen 
Störungen, insbesondere in den Schichtfolgen der tertiären Grabenfüllung, je nach Lage zum rezen-
ten Spannungsfeld und der von ihnen durchschlagenen Gesteinseinheit zu kleinräumigem Wechsel 
von hochpermeablen zu impermeablen Abschnitten. Diese komplexe tektonische Situation mit dem 
kleinräumigen Wechsel von konduktivem oder konvektivem Wärmetransport führt zur Ausbildung 
lokaler geothermischer Anomalien (z. B. Werner 1970, Werner & Doebl 1974, Teichmüller & Teich-
müller 1979, Clauser & Villinger 1990, Lysak 1992, Pribnow & Schellschmidt 2000, Pribnow & Clauser 
2002, Hurter & Schellschmidt 2003). 
Solche geothermischen Anomalien mit hohen geothermischen Gradienten werden auf das Wirken 
tiefreichender Störungszonen zurückgeführt, in deren Bereich eine Zirkulation von heißen Tiefenwäs-
sern für den Temperaturausgleich über große Tiefenintervalle sorgt. Bei diesen Tiefenwässern han-
delt es sich nach Modellierungen von Clauser & Villinger (1990) um Grundwasser, das von den 
Grabenschultern über die Randstörungen in die tiefen permischen bis mesozoischen Aquifere und 
z. T. auch in die oberen, geklüfteten Bereiche des kristallinen Grundgebirges eindringt. Dort heizen 
sich die Grundwässer durch den erhöhten Wärmefluss stark auf und können schließlich entlang von 
größeren Störungen bis in die generell schlecht durchlässige tertiäre Grabenfüllung aufsteigen. Ent-
lang solcher wasserwegsamer Störungszonen bilden sich in der tertiären Grabenfüllung Konvektions-
zellen, die eine lokale geothermische Anomalie hervorrufen und in deren Einflussbereich 
geothermische Gradienten von 80 bis 100 K/km auftreten (Clauser & Villinger 1990). Belegt sind sol-
che lokalen geothermischen Anomalien in der tertiären Grabenfüllung des nördlichen Oberrheingra-
bens in den Erdöl- und Erdgasfeldern Stockstadt, Eich, Wolfskehlen und Büttelborn und treten auch 
in den modellierten Isothermenflächen als Plumes deutlich hervor. 
In der modellierten Untergrundtemperaturverteilung können potenzielle Heißwasseraufstiegswege 
wie Störungen nicht berücksichtigt werden, wenn keine regionalen Eingangsdaten vorhanden sind. 
Z. T. sind bekannte Konvektionszellen jedoch durch Temperaturmessungen an diesen Stellen durch 
die Verwendung aller verfügbaren Temperaturdaten im Modell abgebildet und sichtbar. Annahmen 
über die Ausdehnung von unbekannten Konvektionszellen, die durch Heißwasseraufstiege an be-
kannten Störungssystemen belegt sind, können jedoch nicht hessenweit getroffen werden, wenn in 
deren Einflussgebiet keine tiefen Temperaturmessungen vorliegen. Somit können vermutete Konvek-
tionszellen auch bei bekannten Thermalquellen aufgrund der hohen Unsicherheiten nicht im Tempe-
raturmodell berücksichtigt werden. Es ist jedoch davon auszugehen, dass an größeren Störungen, die 
parallel oder mit flachem Winkel zur Hauptspannungsrichtung orientiert sind, und insbesondere an 
Kreuzungspunkten großer Störungen der Aufstieg von heißen Wässern möglich ist (Bächler et al. 
2003, Rühaak et al. 2010). Beispiele in Hessen sind die Thermalquellen von Wiesbaden, Bad Nauheim 
oder Bad Salzhausen. Eine geothermische Erschließung dieser potenziell gut geeigneten Gebiete 
steht jedoch in der Regel in Konflikt mit den Grundsätzen des Heilquellenschutzes, so dass mit erhöh-
ten Auflagen bei Bohrungen zu rechnen ist. 
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Die sich aus der Eingangsdatendichte ergebenden Probleme zur Aussagesicherheit des Temperatur-
modells können mit dem derzeitigen Datenstand nur kontrolliert werden, indem überprüft wird, ob 
die aus dem Modell abgeleiteten geothermischen Gradienten in realistischen Wertebereichen zwi-
schen minimal 20 und maximal 60 K/km liegen. Dies führt zu einer realistischen Modellierung der 
Untergrundtemperatur, die jedoch in der Realität lokal von dem Modell abweichen kann. Bei der zu 
erwartenden Abweichung des Modells von ± 5 K/km ist in einer für die Tiefe Geothermie interessan-
ten Tiefenlage demnach damit zu rechnen, dass ein bestimmtes Temperaturniveau bereits deutlich 
ober- oder erst unterhalb der im Modell angegebenen Tiefe angetroffen wird. Abweichungen der 
Höhenlage der Isothermen von 250 bis 500 m sind je nach geothermischem Gradient innerhalb der 
Fehlerspanne des Modells zu erwarten. Insbesondere in Gebieten geringer Datendichte, aber auch 
bei Gebieten mit besserer Datengrundlage ist daher zu betonen, dass es sich bei den Ergebnissen um 
eine Übersichtsdarstellung handelt und vor einer tatsächlichen Erschließung tiefengeothermischer 
Potenziale projektbezogene Explorationstätigkeiten unerlässlich sind. 
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Abb. 38: Karten der modellierten Untergrundtemperatur in verschiedenen Tiefen.  
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6 Geologische und geothermische Beschreibung der Modelleinheiten 
Der geologische Aufbau des tiefen Untergrundes von Hessen bestimmt, ob eine tiefengeothermische 
Nutzung der im Untergrund gespeicherten Wärme möglich ist. Daher ist es für die Entwicklung eines 
geologisch-geothermischen Modells zur tiefengeothermischen Potenzialbestimmung nötig ein Ver-
ständnis der grundlegenden geologischen Prozesse zu erlangen, die zur heutigen Struktur, Lage und 
Ausbildung der einzelnen geologischen Einheiten im Untergrund geführt haben. 
6.1 Grundgebirge  
Der Aufbau des paläozoischen Grundgebirges in Hessen ist durch die variszische Orogenese geprägt. 
Die mitteleuropäischen Varisziden wurden bereits von Kossmat (1927) aufgrund der unterschiedli-
chen Gesteinsvergesellschaftungen und Metamorphosegrade in paläogeographisch kohärente geo-
tektonische Großeinheiten unterteilt, die heutzutage als ehemalige Plattenfragmente interpretiert 
werden (Oncken 1997). Die Modelleinheit des Grundgebirges wurde aufgrund der verfügbaren Ein-
gangsdaten nur in zwei Einheiten untergliedert. Die Einheit des Rhenoherzynikums und der Nördli-
chen Phyllit-Zone ist einerseits aus den anchimetamorphen Serien von Silt- und Tonschiefern, 
Grauwacken, Sandsteinen und Quarziten des Rhenoherzynikums aufgebaut, beinhaltet aber auch die 
Vulkanite und untergeordnet Sedimentite der Nördlichen Phyllit-Zone, die unter Hochdruckbedin-
gungen (3 bis 6 kbar, 300 bis 450 °C, Klügel 1997) metamorph überprägt wurden. Die Einheit der 
Mitteldeutschen Kristallinschwelle setzt sich aus hochmetamorphen und plutonischen Kristallinges-
teinen zusammen. Die Grenze zwischen diesen beiden Einheiten bildet die Sutur einer ehemaligen 
Subduktionszone. 
Die Entwicklung, die Stratigraphie und Geologie des variszischen Grundgebirges wird im Folgenden in 
gekürzter Form nach Dallmeyer et al. (1995), Franke et al. (2000) und McCann (2008) zusammenge-
fasst. In Anlehnung an Stets & Schäfer (2011) wird darauf hingewiesen, dass nach Franke (2000) jede 
Theorie zur plattentektonischen Entwicklung eines paläozoischen Orogens viel Raum für Fragen lässt 
und nach Zeh & Gerdes (2010) alle geotektonischen Modelle, die versuchen die Entwicklung der Mit-
teldeutschen Kristallinschwelle und deren Beziehung zum rhenoherzynischen Falten- und Überschie-
bungsgürtel und Avalonia zu erklären, mit großer Vorsicht betrachtet werden sollten. 
In Hessen aufgeschlossen sind die karbonischen Gesteine der Mitteldeutschen Kristallinschwelle u. a. 
im kristallinen Odenwald (Stein 2001a). Zur Mitteldeutschen Kristallinschwelle gehören des Weiteren 
die Gneise des Böllsteiner Odenwalds, der Rotgneisskomplex des Spessarts und die Vorkommen bei 
Edenkoben und Albersweiler im Pfälzer Wald (Abb. 39).  
Die Einheiten des Rhenoherzynikums sind im Rheinischen Schiefergebirge aufgeschlossen. Ein weite-
rer Aufschluss ist der „Werra-Grauwackenaufbruch” (Möbius 2004) bei Bad Sooden-Allendorf. Die 
Nördliche Phyllit-Zone ist entlang des Taunussüdrandes ca. zwischen Geisenheim und Königstein i. Ts. 
aufgeschlossen. Die Untergliederung des Grundgebirges im geologisch-geothermischen Modell er-
folgte zwischen dem Südostrand der Nördlichen Phyllit-Zone und der Mitteldeutschen Kristallin-
schwelle anhand der Grenzziehung von Klügel (1997) (Abb. 39).  
Eine weitergehende Untergliederung der Modelleinheit Grundgebirge in lithostratigraphische oder 
petrographische Einheiten ist aufgrund der unzureichenden Datenlage für das geothermische Modell 
nicht möglich. Zwar sind die Einheiten des Grundgebirges oberflächennah gut kartiert (HLUG 2007a), 
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für die dreidimensionale Darstellung fehlen aber weitere Eingangsdaten wie tiefe Bohrungen und 
geologische Schnitte.  
 
 
Abb. 39: Gliederung der Varisziden und Bohrungen, in denen das Grundgebirge angetroffen wurde, nach 
Hirschmann (1995) und Klügel (1997). Ausbiss und vereinfachte Petrographie des Grundgebirges nach 
Voges et al. (1993). Die Lagen der Schnitte aus Abb. 40 sind mit farbigen Linien angegeben. RH: Rheno-
herzynikum; NPZ: Nördliche Phyllit-Zone; ST: Saxothuringikum (nicht dargestellt). 
 
Die Schnitte der Geologischen Karten im Maßstab 1:25.000 (Abb. 27b) reichen in der Regel maximal 
in eine Tiefe von ca. 500 m u. GOK und sind somit nicht ausreichend tief für die Modellierung der 
tiefengeothermisch interessanten Bereiche. Lediglich in großmaßstäblichen Karten oder in weiterfüh-
render Literatur finden sich geologische Schnitte, die in tiefere Stockwerke des variszischen Orogens 
reichen (Oncken et al 2000, fig. 1b). In Abb. 40 sind vier der wenigen großmaßstäblichen geologi-
schen Schnitte dargestellt, die für die Nördliche Phyllit-Zone und das Rheinische Schiefergebirge zur 
Verfügung stehen. Schnitt A bis C geben dabei nur die Tiefenlage der stratigraphischen Einheiten 
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wieder, während in Schnitt D auch die Faziesräume und somit die unterschiedlichen lithologischen 
Ausprägungen berücksichtigt sind. Die dreidimensionale Korrelation der einzelnen Einheiten ist ohne 
die Erzeugung zusätzlicher, dazwischen lokalisierter Profilschnitte nur schwer möglich. Diese auf-
wändige Bearbeitung war jedoch im Rahmen des Forschungsprojektes nicht möglich. 
 
 
Abb. 40: Tiefreichende Geologische Schnitte unterschiedlichen Maßstabs durch das Rhenoherzynikum 
und die Nördliche Phyllit-Zone. Schnitt A aus Franke in Zitzmann et al. (1989); Schnitt B aus Franke & 
Anderle (2001); Schnitt C aus Oncken et al. (2000); Schnitt D aus Stets & Schäfer (2011). Die Lage der 
Schnitte ist in Abb. 39 dokumentiert. 
 
6.1.1 Paläogeographische Entwicklung 
Die mitteleuropäischen Varisziden entstanden durch die Kollision und Subduktion mehrerer Platten-
fragmente, zu denen nach Franke (2000) von Norden nach Süden Avalonia, der Armorikanische Ter-
rane Verbund (Armorican Terrane Assemblage (ATA)), der sich aus Franconia, Saxo-Thuringia und 
Bohemia zusammensetzt, und Moldanubia gehören (Abb. 41). 
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Der variszischen Orogenese vorausgehend kollidierten während der kaledonischen Orogenese im 
Silur die Avalonischen Terrane mit den nördlich gelegenen Kontinenten Laurentia und Baltica und 
bildeten so den neuen Großkontinent Laurussia (bzw. Old-Red-Kontinent). Im Anschluss an diese 
Kollision konvergierten vom späten Ordovizium bis zum frühen Emsium Laurussia und die Armorika-
nischen Terrane durch die sukzessive Subduktion des Rheiischen Ozeans nach Norden. Begleitet 
wurde die Schließung des Rheiischen Ozeans durch einen nördlich der Subduktionszone gebildeten 
magmatischen Inselbogen und die Bildung extensionaler Becken auf dem avalonischen Schelf (Abb. 
41). Im Zuge weiterer Dehnung und damit Absenkung der avalonischen Basis im späten Unterdevon 
stieß die marine Transgression immer weiter nach Nordwesten in das durch Riftprozesse im Hinter-
land gebildete Rhenoherzynische Becken vor (Stets & Schäfer 2011).  
Die im Paläozoikum (Silur bis Unterkarbon) abgelagerten siliziklastischen Sedimente des Rhenoherzy-
nischen Beckens, deren Lieferung zunächst überwiegend von nördlich und später auch von südlich 
gelegenen Hochlagen erfolgte, bilden heute die Gesteine des Rheinischen Schiefergebirges. Den 
mächtigen siliziklastischen Schüttungen (Konglomerate, Quarzite und Grauwacken) der initialen Be-
ckenfüllung folgten im höheren Mitteldevon bis tiefen Oberdevon hemipelagische Bedingungen, die 
auch zur Bildung von Riffkarbonaten führten, während weiter südlich und östlich überwiegend peliti-
sche Sedimente (Ton- und Siltschiefer, vereinzelt Kieselschiefer) abgelagert wurden (Walter 2007).  
 
 
Abb. 41: Plattentektonische Entwicklung der mitteleuropäischen Varisziden (Franke 2000). 
 
Nach dem Schließen des Rheiischen Ozeans im Oberen Emsium öffnete sich am Südrand von Laurus-
sia (Avalonia) durch erneute Dehnungsbewegungen ein neues Rhenoherzynisches ozeanisches Rift-
becken (Gießener-Ozean). Die in diesem Ozean abgelagerten Sedimente sind heute im Rheinischen 
Schiefergebirge nur an der Basis der allochthonen Gießen-Ostharz-Überschiebungsdecken überlie-
fert, deren Wurzel die Nördliche Phyllit-Zone darstellt (Franke 1995).  
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Der Rhenoherzynische Ozean wurde vom späten Devon bis zum frühen Karbon durch südwärts ge-
richtete Subduktion unter die Mitteldeutsche Kristallinschwelle geschlossen. Dabei wurden Fragmen-
te der avalonischen Kruste, des silurisch-devonischen Inselbogens und des Rhenoherzynischen 
Ozeans durch Suduktionserosion in die tieferen Stockwerke der Mitteldeutschen Kristallinschwelle 
integriert und es kam zur Bildung magmatischer Intrusivkörper (Oncken 1997). Im Zuge der Konver-
genz im späten Tournais bis Namurium wurde von der Hebungsbewegungen unterworfenen Mittel-
deutschen Kristallinschwelle aus das Rhenoherzynische Becken mit progradierenden turbiditischen 
Grauwackenschüttungen sukzessive gefüllt (Ricken et al. 2000). Im Karbon schloss sich das Rheno-
herzynische Becken und die variszische Gebirgsbildung, begleitet von Auffaltung und Deckenüber-
schiebungen der vorher abgelagerten Sedimente, begann. Bis in das Westfalium wurden in der 
nördlich des Rheinischen Schiefergebirges gelegenen subvariszischen Saumsenke sowie im Saar-
Nahe-Becken syntektonische klastisch-paralische Molassesedimente mit Kohleflözen abgelagert. 
Noch im Oberkarbon endete die Faltung des Rhenoherzynischen Beckens, dessen Sedimente wäh-
rend der Orogenese in weitreichenden Überschiebungen auf das nördliche Vorland transportiert 
wurden (Franke 2000). Damit war die variszische Orogenese weitgehend abgeschlossen und die Ab-
tragung des Variszikums setzte ein (Walter 2007).  
6.1.2 Geologie der Mitteldeutschen Kristallinschwelle 
Die Mitteldeutsche Kristallinschwelle repräsentiert den südöstlichen aktiven Kontinentalrand von 
Armorica (Franke 2000) südlich des Rhenoherzynikums. Starke Wechsel der Struktur, des Metamor-
phosegrades und der lithologischen Zusammensetzung entlang des Streichens weisen darauf hin, 
dass es sich um verschiedene Krustenstockwerke des durch Störungen komplex zerlegten aktiven 
Kontinentalrandes handelt, der durch bedeutende subduktionsbezogene Plutonite insbesondere 
mittelkarbonen Alters geprägt ist (Franke & Oncken 1990, Krohe 1992, Flöttmann & Oncken 1992, 
Krohe & Willner 1995, Okrusch & Weber 1996 und Oncken 1997). Zusätzlich weisen die meisten 
Segmente Spuren inselbogenbezogener magmatischer Aktivität auf, die mit den entsprechenden 
Ablagerungen der Nördlichen Phyllit-Zone in Bezug zu setzen sind (Franke 2000). 
In Hessen stellt der kristalline Odenwald den größten aufgeschlossenen Bereich der Mitteldeutschen 
Kristallinschwelle dar. Das Odenwald-Kristallin besteht aus zwei großen Einheiten, dem Bergsträßer 
Odenwald im Westen und dem Böllsteiner Odenwald im Osten, beide getrennt durch die Otzberg-
Zone (Stein 2001b) (siehe auch Abb. 42).  
Das kristalline Grundgebirge des Odenwalds entstand während der variszischen Gebirgsbildung, im 
Zuge derer es zum Aufdringen von Plutonen in schon vorhandene Gesteine kam, und zu damit ein-
hergehender Metamorphose führte. Im Anschluss der Platznahme der Plutone kam es zur Hebung 
der Kruste und zur erosiven Abtragung der überlagernden Metamorphite. Der Bergsträßer Odenwald 
besteht zu ca. 90 % aus Plutoniten wie Graniten, Granitoiden, Gneisen, Dioriten und Gabbros und zu 
ca. 10 % aus Metamorphiten wie Schiefern und Gneisen, die die einzelnen Intrusiveinheiten vonei-
nander trennen (Stein 2001a, b). Die ältesten plutonischen Gesteine des Bergsträßer Odenwalds 
weisen Abkühlalter von 340 bis 350 Ma (Kreuzer & Harre 1975) und deutliche Anzeichen für Verfor-
mungsbewegungen während der Platznahme und der anschließenden Abkühlung auf (Altherr et al. 
1999). Die jüngeren Plutonite weisen Alter von 325 bis 338 Ma auf (Stein et al. 2001). Die Verfor-
mungsspuren wurden nach Edel et al. (2007) durch NE-SW orientierte Transtensionsbewegungen in 
dem damals herrschenden E-W orientierten Extensionsregime gebildet. Die Granodiorit- und Granit-
intrusionen des südlichen Odenwalds zeigen magnetische Foliationen und Lineationen in WSW-ENE 
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Richtung, die nach Greiling und Verma (2001) ebenfalls ein Produkt der Verformung während der 
Platznahme sind.  
Der metamorphe Komplex des Böllsteiner Odenwalds, des Spessarts und des Ruhlaer Kristallins bildet 
den Kern einer NNE streichenden antiformalen Struktur, die flach nach NNE abtaucht (Franke 2000). 
Im Kern dieser Struktur werden nach Franke (2000) tiefere Krustenabschnitte des aktiven Kontinen-
talrandes aufgeschlossen, der aus stärker metamorph überprägten Äquivalenten der Gesteine des 
magmatischen Inselbogens besteht, die auch in der Nördlichen Phyllit-Zone aufgeschlossen sind. 
Diese tektonischen Beziehungen weisen nach Oncken (1997) auf die subduktionsbezogene Unterla-
gerung rhenoherzynischer Kruste unter die Mitteldeutsche Kristallinschwelle hin. Im Böllsteiner 
Odenwald sind granitische bis granodioritische, anatektische Orthogneise (Biotit-Hornblende-Gneise 
sowie Granat-Biotit-Gneise) aufgeschlossen, die wie im Spessart von einer mächtig ausgebildeten 
Hüllserie aus unterschiedlich zusammengesetzten Metamorphiten (Ortho- und Paragneise, Quarzite 
und Glimmerschiefer) umgeben werden.  
Die Otzberg-Zone ist eine steilstehende sinistrale Blattverschiebung, die in Richtung Nordosten in 
eine Überschiebung übergeht, durch die der metamorphe Komplex des Böllsteiner Odenwalds und 
des Spessarts nach Weber (1995) und Edel & Weber (1995) in Form einer krustalen Decke exhumiert 
wird. Die im Böllsteiner Odenwald, Spessart und Ruhlaer Kristallin aufgeschlossenen Gesteine zeigen 
eine amphibolitfazielle Metamorphose mit Drücken von 6 bis 9 kbar (Nasir et al. 1991, Okrusch 1995, 
Zeh 1996) und stellen den am stärksten herausgehobenen Abschnitt der Mitteldeutschen Kristallin-
schwelle dar (Oncken 1997). Kalium-Argon und Argon-Argon Alter von 329 Ma, die an die Kataklasite 
und Mylonite der Störungszone durchschlagenden Lamprophyren bestimmt wurden, weisen darauf 
hin, dass seit der Platznahme der Lamprophyre keine Bewegungen mehr entlang dieser Störungszone 
stattgefunden haben (Hess & Schmidt 1989). 
Über die weitere Erstreckung der Gesteinseinheiten der Mitteldeutschen Kristallinschwelle nach 
Westen in das Gebiet des nördlichen Oberrheingrabens ist nur wenig bekannt. Das kristalline Grund-
gebirge ist dort im Norden durch die känozoische Grabenfüllung und die permokarbone Schichten-
folge und südlich der Linie Zwingenberg–Worms durch die Einheiten des Buntsandsteins überdeckt. 
Erst westlich der Grabenrandstörung finden sich wieder Aufschlüsse kristalliner Gesteine. Im Pfälzer 
Wald sind bei Waldhambach bzw. Albersweiler von zahlreichen Lamprophyren durchschlagene Gra-
nodiorite und Orthogneise aufgeschlossen, die diskordant von Tuffen und andesitischen Laven des 
Permokarbons und von Sandsteinen des Oberrotliegenden und des Buntsandsteins überlagert sind 
(LGB-RLP 2005). Weitere Aufschlüsse mit Granitoiden und Metamorphiten finden sich bei Edenkoben 
und Burrweiler. Nach Flöttmann & Oncken (1992) handelt es sich bei diesem Teil der Mitteldeut-
schen Kristallinschwelle vermutlich um einen magmatischen Bogen devonischen bis frühkarbonen 
Alters, in den die Protolithe des Albersweiler Orthogneises vor 369 ± 5 Ma intrudierten (Anthes & 
Reischmann 1997). Die Intrusionen erfolgten in diesem Abschnitt also vermutlich früher als im weiter 
östlich gelegenen Odenwald und wurden noch durch die fortdauernde Orogenese deformiert. 
Aufschluss über die anstehenden Gesteine im Untergrund des nördlichen Oberrheingrabens geben 
vier Bohrungen (Weiterstadt 1, Stockstadt 33R, Wiag Hessen 5 und Worms 3), die die Oberkante des 
Grundgebirges erreichen. Die Bohrung Stockstadt 33R erschließt in einer Tiefe von 2.240 m u. GOK 
granodioritische Gesteine (Müller 1996, Lippolt et al. 1990). In der Bohrung Weiterstadt 1 stehen ab 
2.490 m u. GOK, ebenso wie bei der Bohrung Wiag Hessen 5 ab 2.180 m u. GOK, Granite und Amphi-
bolite an (Marell 1989). In der weiter westlich gelegenen Bohrung Worms 3 wird in 2.170 m u. GOK 
an der Kristallinoberkante eine Kataklasezone angefahren, die sich aus stark zerscherten Gneisen, 
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Pegmatiten und vereinzelten Granitoiden zusammensetzt und von biotitreichen, apatitführenden 
Gneisen mit straffer Parallelstruktur unterlagert wird, die von pegmatitischen Gängen mit großen 
Quarzblasten durchsetzt sind (Müller 1996). Diese Kataklasezone ist genetisch vermutlich mit einer 
unmittelbar östlich gelegenen N-S streichenden grabeninternen Hauptstörung variszischen Ur-
sprungs verbunden, die die strukturelle Einheit des Bergsträßer Odenwalds von der des Pfälzer Walds 
trennt (Ortlam 1970). 
Die einzelnen strukturellen Einheiten der Mitteldeutschen Kristallinschwelle, die in etwa eine SW-NE 
orientierte Interngliederung aufweisen, werden durch ENE streichende variszisch angelegte Blattver-
schiebungen voneinander getrennt (z. B. Otzberg-Zone, Wormser Störung), die ältere subduktionsbe-
zogene Störungen durchschlagen (Franke 2000, Abb. 39).  
Die Aufschlüsse am westlichen Grabenrand und die Bohrungen im Graben zeigen, dass das kristalline 
Grundgebirge im nördlichen Oberrheingraben eine ähnliche lithologische Zusammensetzung aufweist 
wie im benachbarten Odenwald, und sich die einzelnen Einheiten dem variszischen Streichen folgend 
nach SW bis WSW fortsetzen. Diese Annahme wird auch durch die Karten der magnetischen Total-
feldanomalie gestützt.  
Das geologische Modell zeigt, dass im Oberrheingraben die Oberkante des Kristallins westlich Groß-
Gerau bei mehr als -3.500 m NN zu erwarten ist. Im Bereich der SW-NE streichenden nördlichen 
Transferzone zwischen Darmstadt und Worms (Derer 2003) liegt sie bei -2.000 m NN bis -2.500 m 
NN. Im Bereich der Niederhessischen Senke und des Vogelsbergs ist sie in Tiefen -1.600 m NN und 
mehr zu erwarten. 
Im Bereich nördlich des Odenwalds ist bis zur Taunus-Südrandstörung ebenfalls nur wenig über das 
kristalline Grundgebirge bekannt. Dementsprechend ist auch die genaue Lage der Sutur zwischen den 
Gesteinen der Mitteldeutschen Kristallinschwelle und der Nördlichen Phyllit-Zone mit großen Unsi-
cherheiten belegt. Die nördlichsten Aufschlüsse kristalliner Gesteine im Bereich des Oberrheingra-
bens sind Bohrungen bei der Grube Messel, in denen unter geringmächtiger Rotliegendüberdeckung 
Granite und Granodiorite erbohrt wurden sowie die Bohrungen Neuhof I und II in der Nähe von 
Dreieich-Sprendlingen, ca. 10 km südlich von Frankfurt a. M., wo unter ca. 250 m mächtigem Rotlie-
gend und einer zehnermetermächtigen Vergrusungszone Diorite erbohrt wurden. Zwischen den Auf-
schlüssen des Spessarts und des Ruhlaer Kristallins ist kristallines Grundgebirge nur in der Nähe von 
Fulda in den Bohrungen Schäferquelle Ebersburg-Weyhers und Dalherda 1 unter mehreren hundert 
Meter mächtigen triassischen und permischen Sedimenten in Form von Graniten erbohrt worden.  
Sind keine Aufschlüsse oder Bohrungen vorhanden, in denen das kristalline Grundgebirge angetrof-
fen wurde, können geophysikalische Daten, wie z. B. die Karte der Anomalien des erdmagnetischen 
Totalfeldes (Gabriel & Vogel 2010) oder die Schwerekarte der Bouguer-Anomalien (Skiba & Gabriel 
2010), Anhaltspunkte über die Erstreckung der unterschiedlichen Gesteinseinheiten des kristallinen 
Grundgebirges im tieferen Untergrund liefern. Im Bereich der Mitteldeutschen Kristallinschwelle 
folgen die magnetischen Anomalien mit regionalen Abweichungen überwiegend dem variszischen 
Streichen und lassen sich vergleichsweise gut mit den unterschiedlichen erbohrten oder aufgeschlos-
senen Einheiten des kristallinen Grundgebirges parallelisieren (Abb. 42). Dies ermöglicht für zukünfti-
ge Studien Prognosen über den Aufbau des kristallinen Grundgebirges in größeren Tiefen (Edel et al. 
2007). 
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6.1.2.1 Magnetische Totalfeldanomalien und Gravimetrie 
Zur Identifikation großräumiger tektonischer Strukturen und lithologischer Einheiten des Grundge-
birges bieten sich geophysikalische Erkundungsmethoden, wie z. B. die Reflexions- oder Refraktions-
seismik (Kapitel 4.3.6) an. Für die Untersuchung der Struktur und des Aufbaus des von mächtigen 
Deckgebirgsschichten verborgenen Grundgebirges des Oberrheingrabens hat sich nach Edel et al. 
(2007) und Rotstein et al. (2006) die Modellierung und (Re-)Prozessierung magnetischer und gravi-
metrischer Daten als geeignet erwiesen. Demnach können sich insbesondere durch die Kombination 
der beiden von voneinander unabhängigen gesteinsphysikalischen Eigenschaften abhängigen Me-
thoden Hinweise auf die Lage von Störungen und Störungszonen ergeben. Weiterhin können litholo-
gische Wechsel identifiziert werden, z. B. von sedimentären zu metamorphen oder magmatischen 
Gesteinen, die für die Nutzung der Tiefen Geothermie von großer Bedeutung sind. 
Rotstein et al. (2006) und Edel et al. (2007) bestimmen die Orientierung und Zusammensetzung der 
Strukturen des variszischen Grundgebirges der Region des Oberrheingrabens und benachbarter Ge-
biete zur Bewertung der Reaktivierung dieser Strukturen während jüngerer tektonischer Phasen an-
hand gravimetrischer und magnetischer Daten. Der Fokus dieser Arbeiten des europäischen 
Verbundprojektes EUCOR-URGENT liegt im Bereich des mittleren und südlichen Oberrheingrabens. 
Äquivalente Untersuchungen in Hessen könnten einen Beitrag leisten, genauere Vorstellungen zur 
Struktur und Petrographie des Grundgebirges im nördlichen Oberrheingraben zu entwickeln. 
Die aktuellsten Daten für Deutschland und Hessen sind die Kartenwerke von Gabriel & Vogel (2010) 
und Skiba & Gabriel (2010) sowie die daraus hervorgegangenen Karten für Hessen. Diese Karten 
„Anomalien des erdmagnetischen Totalfeldes von Hessen 1:300.000“ und „Schwerekarte/Bouguer-
Anomalien von Hessen 1:300.000“ wurden von HLUG, LIAG und der Bundesanstalt für Geowissen-
schaften und Rohstoffe (BGR) (2011) und HLUG & LIAG (2011) veröffentlicht. Eingangsdaten für mög-
liche weitere Untersuchungen sind im FIS-Geophysik des LIAG gespeichert und können dort angefragt 
werden. 
Die Karten der magnetischen Totalfeldanomalien sowie der Bouguer-Anomalien fanden keine direkte 
Verwendung bei der Erstellung des geologischen Modells. Diese Daten sind jedoch vor allem im Be-
reich des Oberrheingrabens interessant, da die magnetischen Totalfeldanomalien das SW-NE Strei-
chen der variszischen Einheiten des Odenwalds gut nachzeichnen und sich dieses über die Bereiche 
des Oberrheingrabens verfolgen lässt. Anhand der Orientierung der magnetischen Anomalien kann 
davon ausgegangen werden, dass sich die lithologisch-strukturellen Einheiten des Odenwalds im 
Streichen auch im westlich gelegenen Oberrheingraben unter dem Deckgebirge fortsetzen. In weite-
ren Arbeiten (Freeman & Mueller 1992, Hirschmann 1995 und Oncken 1997, Wenke et al. 2011b) 
wurden positive magnetische Anomalien im Streichen der Mitteldeutschen Kristallinschwelle mit 
vermuteten magmatischen Gesteinskörpern (Granitoide, Vulkanite) oder Bereichen metamorpher 
Schiefer im Untergrund in Verbindung gebracht, die durch Bohrungen oder Aufschlüsse zweifelsfrei 
belegt werden konnten (Bohrungen Neuhof I und II, Weiterstadt 1, Stockstadt 33R, Aufschlüsse bei 
Edenkoben oder Albersweiler, Abb. 42). 
Es lassen sich jedoch keinesfalls Aussagen über die genaue Petrographie allein anhand der magneti-
schen Totalfeldanomalien ableiten. Bei den vermuteten magmatischen Gesteinskörpern im Unter-
grund des Oberrheingrabens kann es sich trotz ähnlicher magnetischer Anomalien entsprechend der 
Bohrergebnisse entweder um Amphibolite, Granite, Diorite, Granodiorite oder auch Vulkanite des 
Permokarbons handeln.  
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Abb. 42: Karte der magnetischen Totalfeldanomalien für den Bereich des Odenwalds, des Spessarts und 
des Oberrheingrabens. Die variszische Streichrichtung der aufgeschlossenen geologischen Einheiten des 
kristallinen Grundgebirges ist auch bei den magnetischen Totalfeldanomalien zu erkennen. Dies weist 
darauf hin, dass sich die Gesteine des Odenwalds auch unterhalb des Deckgebirges im Oberrheingraben 
und weiter nach Westen fortsetzen. Die Lage positiver magnetischer Totalfeldanomalien deckt sich gut 
mit aus Bohrungen und Aufschlüssen bekannten plutonischen Gesteinskörpern. Variszische Zonengren-
zen nach Hirschmann (1995) und Klügel (1997). Umrisse vermuteter Plutonite nach Hirschmann (1995). 
Karte der magnetischen Totalfeldanomalien aus Gabriel & Vogel (2010), Geologie des Grundgebirges 
vereinfacht nach Voges et al. (1993). 
 
Die Lage ausgeprägter magnetischer Totalfeldanomalien im nördlichen Teil von Hessen korreliert mit 
tertiären Vulkaniten des Vogelsbergs, des Westerwalds, der Rhön und der Niederhessischen Senke 
(Knüll, Hoher Meissner etc.) sowie im Bereich des Rheinischen Schiefergebirges auch mit paläozo-
ischen Metavulkaniten. Größere positive Anomalien, die auf plutonische Gesteinskörper im tieferen 
Untergrund hindeuten können, finden sich entlang einer Linie von der Wetterau über Fulda bis zum 
Brocken im Harz.  
Für genauere Bestimmungen wären eine Reprozessierung der Daten, ggf. detaillierte geophysikali-
sche Modellierungen und eine Verschneidung und Vergleich mit den Bouguer-Anomalien und be-
kannten Aufschlusspunkten durchzuführen. Dieser kombinierte Ansatz könnte in Analogie zur 
Vorgehensweise von Edel & Fluck (1989), Edel et al. (2006) und Rotstein et al. (2007) zur genaueren 
Auflösung der Struktur und Geologie des Grundgebirges im nördlichen Oberrheingraben und insbe-
sondere zur Grenzziehung zwischen Mitteldeutscher Kristallinschwelle, Nördlicher Phyllit-Zone und 
Rhenoherzynikum beitragen. 
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Neueste Aeromagnetische Messungen, die zukünftig eine genauere Auflösung der Untergrundstruk-
turen am Südrand des Rheinischen Schiefergebirges ermöglichen, wurden im Auftrag der ESWE An-
fang August 2011 über den Stadtteilen Erbenheim, Igstadt, Nordenstadt, Delkenheim, Bierstadt, 
Breckenheim, Kostheim und Kastel sowie Hochheim, Wicker, Massenheim, Wallau, Diedenbergen, 
Weilbach und Flörsheim durchgeführt.  
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6.1.3 Geothermische Eigenschaften der Gesteine der Mitteldeutschen Kristallinschwelle 
6.1.3.1 Thermophysikalische Gesteinseigenschaften 
Die Gesteine der Mitteldeutschen Kristallinschwelle weisen Wärmeleitfähigkeiten im Bereich von ca. 
1,5 bis 4,5 W/(m∙K) auf. Die Mittelwerte der Gesteine, die mehr als ca. 90 % des Gesamtvolumens 
des Kristallins des Odenwalds und nördlichen Oberrheingrabens ausmachen (Granite, Granitoide, 
Gneise, Diorite und Gabbro), liegen in einem Bereich zwischen 2,1 bis 2,6 W/(m∙K) (Abb. 43). Die 
Temperaturleitfähigkeitswerte liegen zwischen 0,7∙10 -6 und 2,0∙10-6 m²/s, lassen sich aber für die 
dominierenden Gesteinsarten ebenso wie die Wärmeleitfähigkeit auf einen engeren Wertebereich 
von 1,0∙10-6 bis 1,3∙10-6 m²/s eingrenzen (Abb. 44). Demzufolge liegt für diese Gesteine auch die spe-
zifische Wärmekapazität in einem eng begrenzten Wertebereich mit geringer Schwankungsbreite von 
750 bis 800 J/(kg∙K) (Abb. 45). 
 
Tabelle 8: Ergebnisse der statistischen Auswertung der thermophysikalischen Gesteinseigenschaften 
Wärme-, Temperaturleitfähigkeit und spezifische Wärmekapazität (unter ofentrockenen Bedingungen) 
der Gesteine der Mitteldeutschen Kristallinschwelle, untergliedert nach Petrographie; n = Messwertan-
zahl. 
Gesteinsart λ 
[W/(m∙K)] 
n κ 
[10-6 m²/s] 
n  cp 
[J/(kg∙K)] 
n  
Amphibolit 1,88 ± 0,21 24 0,81 ± 0,14 24 813 ± 92 24 
Gabbro 2,10 ± 0,19 218 1,01 ± 0,09 120 764 ± 53 120 
Lamprophyr 2,15 ± 0,16 16 1,03 ± 0,11 16 795 ± 63 16 
Diorit 2,23 ± 0,18 152 1,03 ± 0,10 152 760 ± 59 152 
Tonalit 2,36 ± 0,17 130 1,14 ± 0,13 130 770 ± 67 130 
Granodiorit 2,51 ± 0,33 280 1,26 ± 0,22 252 736 ± 68 276 
Granit 2,58 ± 0,38 185 1,33 ± 0,25 182 753 ± 98 182 
Gneis 2,59 ± 0,25 113 1,33 ± 0,24 88 762 ± 106 25 
Kataklasit 3,03 ± 0,29 33 1,55 ± 0,20 33 745 ± 52 33 
Quarzphyllit 3,44 ± 0,79 17 - 0 - 0 
 
Die höchsten Wärme- und Temperaturleitfähigkeiten und dementsprechend die geringsten spezifi-
schen Wärmekapazitäten wurden für die sauren Plutonite (Granite und Granitoide) ermittelt, wäh-
rend die basischen und ultrabasischen Gesteine (Gabbros, Amphibolite und Lamprophyre) die 
geringsten Wärme- und Temperaturleitfähigkeiten und demnach die höchsten spezifischen Wärme-
kapazitäten aufweisen (Tabelle 8). Die in den metamorphen Schieferhüllen der plutonischen Gestei-
ne dominierenden Quarzphyllite, die Kataklasite aus Störungszonen und die Gneise des Böllsteiner 
Odenwalds weisen aufgrund des hohen Quarzanteils höhere Wärme- und Temperaturleitfähigkeiten 
als die plutonischen Gesteine auf. Die Messwerte der metamorphen Einheiten sind aufgrund der 
geringeren Probenanzahl nicht so gut abgesichert wie die für die Plutonite. Um diese Messungen 
statistisch abzusichern, sollten in zukünftigen Studien von diesen Einheiten weitere Proben unter-
sucht werden. Eine Möglichkeit bieten hier die Gesteinsproben der Erdwärmebohrung Heubach, die 
in 2012 bis in eine Tiefe von ca. 800 m in die metamorphe Hüllserie und die Gneise des Böllsteiner 
Odenwalds abgeteuft werden soll.  
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Abb. 43: Box-Whisker-Plots für die Wärmeleitfähigkeit der Gesteine der Mitteldeutschen Kristallinschwel-
le. 
 
Abb. 44: Box-Whisker-Plots für die Temperaturleitfähigkeit der Gesteine der Mitteldeutschen Kristallin-
schwelle. 
 
Abb. 45: Box-Whisker-Plots für die spezifische Wärmekapazität der Gesteine der Mitteldeutschen Kristal-
linschwelle.  
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Bei den porenarmen Gesteinen des Grundgebirges überwiegt vermutlich der konduktive Anteil des 
Wärmetransports gegenüber dem konvektiven Anteil. Die den konduktiven Wärmetransport be-
stimmenden Gesteinseigenschaften sind, wie durch die Messwerte der unterschiedlichen Gesteinsar-
ten belegt wird, in besonderem Maße mit dem Quarzanteil korreliert.  
Clauser & Huenges (1995) stellen die Beziehung zwischen dem Anteil von gesteinsbildenden Minera-
len und der Gesteinswärmeleitfähigkeit von plutonischen und metamorphen Gesteinen in einem 
semi-quantitativen ternären System graphisch dar (Abb. 46). Demnach lässt sich anhand der minera-
logischen Zusammensetzung und der Anteile der gesteinsbildenden Minerale eine qualitative Aussa-
ge über die Wärmeleitfähigkeit des entsprechenden Gesteins treffen. Dieser Zusammenhang wird 
durch die eigenen Messwerte bestätigt. So steigt die Wärmeleitfähigkeit der Gesteinsarten des kris-
tallinen Grundgebirges von Hessen mit steigendem Quarzanteil (Abb. 43).  
Der Zusammenhang zwischen Wärmeleitfähigkeit und der mineralogischen Zusammensetzung kann 
im QMF-Diagramm sowohl für die metamorphen als auch die plutonischen Gesteine nur semi-
quantitativ angegeben werden. Dies liegt zum einen an den stark unterschiedlichen Wärmeleitfähig-
keiten der mafischen Minerale und somit am unterschiedlichen Modalbestand sowie zum anderen an 
der Textur. Unterschiede in Größe und Form der Minerale und die dadurch bedingte unterschiedliche 
Ausbildung der Korn-Korn-Kontakte beeinflussen die Gesteinswärmeleitfähigkeit in kristallinen und 
metamorphen Gesteinen maßgeblich (Somerton 1992). Aus diesem Grund sind Messungen an Ge-
steinen des Vorhabenstandorts unverzichtbar und vereinfachten semi-quantitativen Einschätzungen, 
die regionale Variationen der Gesteinsausbildung und damit der geothermischen Eigenschaften nicht 
berücksichtigen können, vorzuziehen. 
 
 
Abb. 46: Zusammenhang zwischen der Wärmeleitfähigkeit metamorpher und plutonischer Gesteine und 
ihren Anteilen gesteinsbildender Minerale (Clauser & Huenges 1995). 
 
Aufgrund ihrer thermophysikalischen Gesteinseigenschaften sind Granite und Granitoide für eine 
petrothermale Nutzung die am besten geeigneten Gesteinsarten des kristallinen Grundgebirges. 
Aber auch die Ortho- und Paragneise sowie die Metasedimente und Quarzit-Glimmerschieferserien 
des Spessarts und Böllsteiner Odenwalds weisen gute thermophysikalische Eigenschaften auf. Hier ist 
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jedoch im Speziellen bei den Metasedimenten aufgrund der deutlichen Foliation mit einer ausge-
prägten Anisotropie der Wärme- und Temperaturleitfähigkeit zu rechnen, die die Zuweisung von 
Mittelwerten und somit die Abschätzung der konduktiven Wärmetransporteigenschaften in dreidi-
mensionalen Modellen deutlich erschweren. 
6.1.3.2 Gebirgspermeabilität 
Die Datengrundlage zur Beurteilung der hydraulischen Eigenschaften des kristallinen Grundgebirges 
ist für Hessen äußerst lückenhaft. Die eigenen Untersuchungen der Gesteinspermeabilität stellen die 
ersten flächendeckenden Untersuchungen dieser Eigenschaft für kristalline Gesteine in Hessen dar. 
Für den kristallinen Teil des Grundgebirges im Bereich des nördlichen Oberrheingrabens gibt es nur 
wenige Porositäts- und Permeabilitätsdaten der KW-Industrie (Abb. 21 und Tabelle 5). Diese sind für 
geothermische Fragestellungen von geringer Aussagekraft, da sie nur die Eigenschaften der Ge-
steinsmatrix wiedergeben und diese bei kristallinen Gesteinen in der Regel ohnehin zu gering sind, 
um einen Fluidtransport zu ermöglichen. Dies bestätigen auch die in Abb. 47 dargestellten Ergebnisse 
der eigenen Gesteinspermeabilitätsmessungen. Die Mittelwerte der Gesteinspermeabilitäten liegen 
bei allen untersuchten Gesteinsarten mit Ausnahme der Quarzphyllite des Spessarts zwischen ca. 
1∙10-16 m² und 1∙10 -17 m². Die erhöhten Gesteinspermeabilitäten der Quarzphyllite beziehen sich nur 
auf Messungen, die parallel zur Foliation durchgeführt wurden. Senkrecht zur Foliation ist die Ge-
steinspermeabilität so gering, dass sie unterhalb des Messbereichs des Permeameters liegt, so dass 
keine Messwerte gewonnen werden konnten. 
 
 
Abb. 47: Box-Whisker-Plots für die Gesteinspermeabilität der Gesteine der Mitteldeutschen Kristallin-
schwelle. 
 
Im Grundgebirge findet der Fluidtransport in der Regel ausschließlich entlang des Trennflächengefü-
ges bzw. entlang größerer Störungszonen statt (Stober & Bucher 2007). Somit sind für die Abschät-
zung der Ergiebigkeit Kenntnisse des Trennflächengefüges, die Lage und Ausbildung größerer 
Störungszonen sowie von durch hydraulische Tests ermittelten Gebirgspermeabilitäten von großer 
Bedeutung. Aussagen über das Trennflächengefüge, insbesondere über den Durchtrennungsgrad und 
die Richtungsabhängigkeit der Wasserführung einzelner Kluftscharen, können anhand von Auf-
schlussuntersuchungen getroffen werden. Verläufe von Störungszonen, Vorzugsorientierungen von 
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Störungen sowie deren Einfallwinkel können meist über eine Kombination von im Gelände ermittel-
ten Daten mit geophysikalischen Untersuchungen gewonnen werden. Hierbei sind seismische Unter-
suchungen aufgrund der fehlenden Schichtung im Grundgebirge und der geringen 
Impedanzunterschiede meist nur bedingt für die Identifizierung von Störungen oder die Bestimmung 
von Sprunghöhen geeignet. Dies trifft im Besonderen auf das Gebiet des nördlichen Oberrheingra-
bens zu, da aufgrund der hohen akustischen Impedanz der überlagernden Sedimente in der tertiären 
Grabenfüllung das Signal in der Regel so stark abgeschwächt ist, dass die verfügbaren seismischen 
Profile keine Aussagen über die Ausbildung und Struktur des Grundgebirges mehr erlauben. 
Es kann jedoch davon ausgegangen werden, dass das kristalline Grundgebirge wassergesättigt ist und 
die Klüfte und sonstigen Hohlräume miteinander verbunden sind, so dass ein Transport von Wasser 
möglich ist (Stober & Bucher 2007, Stober & Jodocy 2009). Hydraulische und hydrochemische Daten 
des kristallinen Grundgebirges in Tiefen größer -4.000 m NN sind deutschlandweit nur sehr vereinzelt 
verfügbar. Die einzigen natürlichen, nicht während der Stimulation ermittelten Daten des Grundge-
birges stammen von der Bohrung Urach 3 (Testbereich: 3.320 - 4.444 m mit 3 Perforationsbereichen 
zwischen 3.259 - 3.299 m) und von der KTB-VB/Oberpfalz (Kontinentale Tiefbohrung, Vorbohrung, 
Testbereich: 3.850 - 4.000 m) (Stober & Bucher 2007). Für das von der Bohrung Urach 3 erschlossene 
Gneisgebirge wurde eine Durchlässigkeit von kf = 1,32∙10-8 m/s ermittelt. Im Testbereich der KTB-VB 
stehen Metabasite (Amphibolit, Metagabbro) an; die Durchlässigkeit beträgt dort kf = 4,07∙10-6 m/s. 
Für die durchflusswirksamen Hohlraumgehalte wurde n = 0,5 % (Urach 3) und n = 0,7 % (KTB-VB) 
berechnet (Stober 1995, Tenzer 1997, Stober & Bucher 2000, 2005, 2007). In beiden Tiefbohrungen 
wurden wesentlich höhere kf -Werte ermittelt als zuvor für die tieferen Bereiche der Oberkruste an-
genommen worden sind. 
Für den tektonisch stark beanspruchten Untergrund des nördlichen Oberrheingrabens, für den eine 
überwiegend granitische bis granodioritsche Zusammensetzung angenommen werden kann, sind, 
wie die Daten aus Soultz-sous-Forêts zeigen, in Analogie zu Stober (1995) im Mittel deutlich höhere 
Durchlässigkeiten zu erwarten als für die in der Bohrung Urach 3 getesteten Gneise (Abb. 48). Durch 
die Verwitterungsprozesse, der die Gesteine der Odenwald-Spessart-Schwelle während des Permo-
karbons ausgesetzt gewesen sein dürften, könnte die Durchlässigkeit der obersten Bereiche des Kris-
tallins zusätzlich erhöht sein. 
Für das kristalline Grundgebirge des nördlichen Oberrheingrabens liegen keine hydraulischen Testda-
ten vor. Auch in den Gebieten, in denen das Grundgebirge in den Grabenschultern aufgeschlossen ist 
(Odenwald, Spessart), findet sich keine statistisch repräsentative Anzahl an Wassererschließungsboh-
rungen, die tief genug wären, um Ableitungen über den nicht oberflächennah aufgelockerten und 
verwitterten Teil des Grundgebirges zu erlauben. Zur Abschätzung der Gebirgsdurchlässigkeit des 
Grundgebirges wurde daher neben den oben angeführten Daten auf die Gebirgspermeabilitäten und 
die Permeabilitäts-Tiefenbeziehung zurückgegriffen, die von Stober & Bucher (2007) anhand der 
Auswertung von über 400 hydraulischen Testdaten von 153 Wassererschließungsbohrungen im Ge-
biet des Nordschwarzwaldes ermittelt wurden (Abb. 48). Auch dieser Datensatz bezieht keine Ver-
suchsdaten aus dem Oberrheingraben mit ein. Da es sich jedoch im nördlichen Oberrheingraben und 
im Odenwald um ähnliche, wenn auch stärker differenzierte Gebirgsformationen handelt, wie sie im 
Schwarzwald anzutreffen sind, können diese Werte näherungsweise herangezogen werden. Stober & 
Jodocy (2009) verweisen darauf, dass das kristalline Grundgebirge in den Grabenschultern in Abhän-
gigkeit vom jeweiligen Hebungs- und Erosionsbetrag stellenweise frischer und weniger stark geklüftet 
sein dürfte als das Grundgebirge im Oberrheingraben. Weiterhin rechnen sie aufgrund der Graben-
bildung und der damit einhergegangenen stärkeren tektonischen Beanspruchung des kristallinen 
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Grundgebirges mit einer verstärkten Klüftung insbesondere der plutonischen Gebirgsbereiche, die 
zur Erhöhung der Gebirgspermeabilität führt. Genau wie im Odenwald ist auch im tief versenkten 
Oberrheingraben mit einem Wechsel von Plutoniten und Gneisen zu rechnen. Die Untersuchungen 
von Stober & Bucher (2007) zeigen, dass plutonische Gebirge im Mittel höhere Gebirgspermeabilitä-
ten aufweisen als metamorphe Gebirge und eine deutlich geringer ausgeprägte Abnahme der Per-
meabilität mit der Tiefe zeigen. Dies wird mit den unterschiedlichen Reaktionen auf tektonische 
Beanspruchung begründet, wonach Plutonite auf Druck deutlich rigider reagieren und somit leichter 
zerbrechen als Gneise oder andere foliierte Metamorphite, wie z. B. Phyllite oder Schiefer, die gewis-
se Spannungen bruchfrei aufzunehmen vermögen. 
 
 
Abb. 48: Zusammenstellung hydraulischer Durchlässigkeiten des kristallinen Grundgebirges (Stober & 
Bucher 2007). Durchgezogene Linie: Zusammenhang zwischen Tiefe und der logarithmierten Durchläs-
sigkeit nach Ingebritsen & Manning (1999); Gestrichelte Linie: Extrapolation des Zusammenhangs zwi-
schen Tiefe und der logarithmierten Durchlässigkeit, der von Stober & Bucher (2007) für den 
Schwarzwald bestimmt wurde. 
 
Unerwartet hohe Durchlässigkeiten, die bis auf Werte ansteigen, wie sie für Kiesaquifere typisch sind, 
beschreiben Stober & Bucher (2007) sowie Stober & Jodocy (2009) für einzelne Bohrungen im 
Grundgebirge des Schwarzwalds und Oberrheingrabens und erklären diese mit Bereichen, in denen 
dem kompakten Fels Verwitterungsschutt aufliegt oder wo der Fels im oberen Abschnitt stark geklüf-
tet ist. Diese Beobachtungen werden durch die Ergebnisse der Geothermiebohrungen Landau und 
Insheim im Oberrheingraben bestätigt, die in großer Tiefe im Granit auf überdurchschnittlich gute 
Durchlässigkeiten stießen (Menzel & Hecht 2008 in Stober & Jodocy 2009). Diese weisen neben den 
günstigen Temperaturbedingungen des Grundgebirges im nördlichen Oberrheingraben somit auch 
auf günstige hydraulische Bedingungen zur geothermischen Erschließung hin. Mit einer solchen Ver-
witterungszone und erhöhter Klüftigkeit an der Oberkante des kristallinen Grundgebirges ist auch im 
gesamten nördlichen Oberrheingraben zu rechnen. Dies wird durch Beobachtungen des von permo-
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karbonen Gesteinen überlagerten Grundgebirges in Aufschlüssen und Bohrungen des Sprendlinger 
Horstes gestützt (Forschungsbohrungen Messel GA1 und GA2, Bohrungen Hofgut Neuhof I und II). 
Somit sind unter Berücksichtigung sowohl der thermophysikalischen als auch der hydraulischen Ei-
genschaften granitische bis granitoide Gesteine für eine Nutzung der Tiefen Geothermie als am bes-
ten geeignet zu beurteilen. Bei diesen Gesteinsarten sind sowohl die konduktiven 
Wärmetransporteigenschaften als auch die Möglichkeiten für die hydraulische Stimulation aufgrund 
eines gut ausgeprägten Kluftnetzwerkes am besten (Stober 2011). Basische Plutonite wie Gabbros 
und Diorite sind, was die zu erwartende Ergiebigkeit aus einem stimulierten Kluftnetzwerk angeht, 
wahrscheinlich ähnlich gut geeignet, weisen jedoch geringere Wärme- und Temperaturleitfähigkeiten 
auf. Außerdem ist in basischen Plutoniten aufgrund des geringeren Anteils radioaktiver Isotope mit 
einer geringeren radiogenen Wärmeproduktion zu rechnen. Die metamorphen Gesteine wie Gneise 
und Schiefer sind zwar aufgrund ihrer thermophysikalischen Eigenschaften besser geeignet als die 
plutonischen Gesteine, weisen jedoch nach Stober & Bucher (2007) deutlich geringere Durchlässig-
keiten auf, die aufgrund ihrer Foliation wahrscheinlich auch durch hydraulische Stimulation nicht in 
dem Maße verbessert werden können, wie dies bei plutonischen Gesteinen der Fall ist (Stober 2011). 
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6.1.4 Geologie des Rhenoherzynikums und der Nördlichen Phyllit-Zone 
Die Nördliche Phyllit-Zone als Zone stärkerer Deformation und druckbetonter Metamorphose 
(300 °C, 3 bis 6 kbar) gilt als ehemalige Plattengrenze mit Teilen der Sutur des Rheiischen Ozeans, an 
der während der variszischen Orogenese weitreichende Überschiebungen saxothuringischer Kruste 
über das Rhenoherzynische Vorland stattfanden (Franke & Oncken 1990, Klügel 1997). Aufschlüsse 
der Nördlichen Phyllit-Zone finden sich jeweils am SE-Rand des Hunsrücks, des Taunus und des Har-
zes. Die größtenteils durch mesozoische Sedimente überdeckte Verbindung zwischen den Aufschlüs-
sen südlich des Rheinischen Schiefergebirges und denen im Harz ist durch einen Aufschluss im 
Richelsdorfer Gebirge (Motzka-Nöring 1987) sowie zahlreiche Bohrungen nachgewiesen (Klügel 1997, 
Abb. 39). Die Nördliche Phyllit-Zone ist hinsichtlich ihres lithologischen und stratigraphischen Auf-
baus in den drei Aufschlussgebieten völlig verschieden, ähnelt sich aber in ihrer strukturellen und 
metamorphen Entwicklung (Oncken et al. 1995 und Klügel 1997). In Hessen dominieren saure bis 
intermediäre Metavulkanite („Serizitgneise”, „Felskeratophyre” und Grünschiefer) des späten Silurs 
bis frühen Devons im NW mit nach SE anschließenden Metasedimenten (Phyllite und Quarzphyllite). 
Beide Einheiten zeigen eine steilstehende, nahezu schichtparallele Foliation, und sind durch zahlrei-
che, vermutlich mehrfach reaktivierte duktile Scherzonen untergliedert, deren bedeutendste die 
Grenze zur nördlich anschließenden Taunuskamm-Einheit darstellt. Detaillierte Beschreibungen der 
Lithologie, strukturellen und metamorphen Entwicklung der Nördlichen Phyllit-Zone und der nördlich 
anschließenden Taunuskamm-Soonwald-Einheit finden sich bei Klügel (1997). 
 
 
Abb. 49: Schema der dynamischen stratigraphischen Entwicklung des Rhenoherzynikums (Franke 2000). 
 
Das Rheinische Schiefergebirge ist mit seiner Falten- und Überschiebungstektonik Teil der nördlichen 
Externzone (Rhenoherzynikum) der mitteleuropäischen Varisziden, in der die gesamte sedimentolo-
gische und tektonische Entwicklung des passiven Kontinentalrands Laurussias aufgeschlossen ist. 
Stratigraphisch umfassen die sedimentären und vulkanischen Gesteine des Rheinischen Schieferge-
birges den Zeitraum vom Unteren Devon bis ins Oberkarbon. Lithologisch wird das Rheinische Schie-
fergebirge überwiegend aus pelitischen bis psammitischen siliziklastischen Sedimenten eines durch 
Riftingprozesse zerlegten marinen Schelfs, sauren bis basischen vulkano-sedimentären Gesteinen 
sowie aus Karbonaten, Schwarzschiefern und Kieselschiefern aufgebaut, die im Rhenoherzynischen 
Becken abgelagert wurden.  
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Die sedimentologische und tektonische Entwicklung des Rheinischen Schiefergebirges begann mit 
dem Rheiischen Ozean vor ca. 416 Ma am südlichen Kontinentalrand von Avalonia. Die ältesten Ge-
steine im hessischen Teil des Rheinischen Schiefergebirges stellen die im Vordertaunus aufgeschlos-
senen Arkosen, Grauen Phyllite und Bunten Schiefer des Gedinne dar (Hahn 1990). Die Gesteine im 
Liegenden des hessischen Teils des Rheinischen Schiefergebirges sind größtenteils unbekannt. Im 
nördlichen und nordwestlichen Bereich bilden nach André (1991) mächtige, verfaltete Sedimente des 
Unteren Paläozoikums das unterlagernde Grundgebirge, während im Süden metamorphes Grundge-
birge cadomischen Alters zu erwarten ist, das teilweise von vulkanischen Gesteinen eines paläozo-
ischen magmatischen Inselbogens überlagert wird (Franke & Oncken 1995, Klügel 1997, Oncken et al. 
1999, Abb. 49). 
 
 
Abb. 50: Schematische Schnitte der plattentektonischen Situation des Rhenoherzynischen Beckens im Un-
terdevon und des späteren Rhenoherzynischen Ozeans im Mittel- bis Oberdevon (Stets & Schäfer 2011).  
 
Im Unterdevon beschränkte sich die Sedimentation auf ein intrakontinentales, durch Dehnungstek-
tonik entstandenes Becken (Oncken et al. 2000), das Rhenoherzynische Becken bzw. den Rhenoher-
zynischen Ozean. Die in diesem Becken abgelagerten Gesteine lassen sich nach Stets & Schäfer 
(2011) in drei Faziesbereiche untergliedern, welche übergeordnet durch unterschiedliche paläogeo-
graphische Positionen innerhalb des Beckens charakterisiert sind. Die unterschiedliche Ausprägung 
der Faziesbereiche ergibt sich neben der Beckenposition auch aufgrund der komplexen Interntekto-
Modelleinheit Grundgebirge 
108 
nik mit synsedimentären Abschiebungen und resultierenden unterschiedlichen Subsidenzraten (Stets 
& Schäfer 2011, Abb. 50).  
Während des Unterdevons erfolgte der Hauptsedimenteintrag von Laurussia (Old-Red-Kontinent) im 
Norden durch proximale verflochtene Flusssysteme, die hauptsächlich Mittel- bis Feinsande und Silt 
ins Becken transportierten (Stets & Schäfer 2002) und auf einer fluviatilen bis flachmarinen Delta-
plattform ablagerten. Diese Sedimente der Nördlichen Fazies finden sich heute überwiegend nord-
westlich der hessischen Landesgrenze, sind jedoch in Nordhessen und Nordosthessen in größerer 
Tiefenlage zu vermuten. Nach Stets & Schäfer (2011) weist die Ausbildung und Assoziierung der 
Feinsand-, Silt- und Tonsteine auf eine Ablagerung in mäandrierenden Flusssystemen in weitläufigen 
Überflutungsebenen geringen Reliefs hin. In südlicher Richtung ging diese Überflutungsebene in eine 
großräumige, von Seen und Sümpfen bedeckte Deltaplattform über. Aufgrund des flachen Reliefs des 
Deltas kam es wiederholt zu marinen Ingressionen (Stets & Schäfer 2011). Das Delta progradierte im 
Unteren Emsium immer weiter in südliche Richtung und überlagerte dort teilweise auch Sedimente 
der Zentralen Fazies (Abb. 51). 
 
 
Abb. 51: Stratigraphie und fazielle Differenzierung der Stufen des Unterdevons entlang des Schnittes D 
aus Abb. 40 (Stets & Schäfer 2011). 
 
Vom südlichen Liefergebiet, der Mitteldeutschen Schwelle, die nach Stets & Schäfer (2011) einen 
Vorläufer der Mitteldeutschen Kristallinschwelle darstellte, erfolgte ein Sedimenteintrag bis zur obe-
ren Siegen-Stufe. Dadurch wurden die Sandsteine und Quarzite der Hermeskeil-Formation und der 
Unteren und Oberen Taunusquarzit-Formation im küstennahen Bereich abgelagert. Faziell handelt es 
sich bei den Bunten Schiefern und der Hermeskeil-Formation um küstennahe, flachmarine Sedimen-
te, die nach Hahn (1990) und Hahn & Zankel (1991) als laterale Verzahnungen eines breiten Deltas 
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mit Silten und Tonen einer Überflutungsebene zu interpretieren sind. Kurzzeitig bestehende Rinnen 
transportierten hier mittel- bis feinkörnige Sande und Silte in das Beckenzentrum. Die Sande des 
Taunusquarzits wurden unter flachmarinen Ablagerungsbedingungen sedimentiert und erlangten 
ihre hohe sedimentäre Reife durch hochenergetische küstenparallele Strömungen (Stets & Schäfer 
2011). Die Mächtigkeit der Taunusquarzite wird von Klügel (1997) mit mehr als 1.000 m angegeben. 
Die Gesteine der Unteren und Oberen Taunusquarzit-Formation bilden die Hochlagen des Taunus-
kamms und stehen aufgrund des steilen Einfallens und der mehrfachen Überschiebungen am südli-
chen Rand des Rheinischen Schiefergebirges in für die Tiefe Geothermie interessanter Tiefe an (Abb. 
40). 
Der Einfluss dieses südlichen Liefergebietes der Mitteldeutschen Schwelle schwand ab der oberen 
Siegen-Stufe aufgrund von Abtragung, Meeresspiegelanstieg und tektonisch bedingter Subsidenz, 
was sich in der Entwicklung von küstennahen zu immer küstenferneren Bedingungen des Ablage-
rungsraums zeigt. An seiner Stelle öffnete sich nach Stets & Schäfer (2011) ab dem Mitteldevon süd-
lich des Rhenoherzynischen Beckens, begleitet von MORB-typischem Vulkanismus, eine zweite 
Riftstruktur, die vom späten Ems bis zum Unteren Karbon bestehen blieb. 
Im zentralen Beckenbereich herrschten hemipelagische Bedingungen vor, die durch mächtige Ton-
und Siltsteinabfolgen belegt sind. Dieser zentrale Faziesbereich stellt den ehemaligen Hauptablage-
rungsbereich für feinkörnige Siliziklastika dar, die im Norden überwiegend durch Dichte- und Kriech-
ströme (Slumping) sowie Suspensionssedimentation transportiert und abgelagert wurden. Diese 
meist silt- und tonreichen Turbidite wechsellagern mit pelagischen Sedimenten und stellen die Huns-
rückschiefer-Formation dar. Diese mehrere Kilometer mächtigen Ton- und Siltschieferabfolgen sind 
in ganz Nordwesthessen bis in eine Tiefe von mehr als 5 km zu erwarten. Feinsandige Einschaltungen 
im Beckenzentrum entstanden nach Stets & Schäfer (2011) durch Bodenströmungen entlang der 
durch synsedimentäre Verwerfungen entstandenen Hochlagen im Beckenzentrum. Die Ablagerungen 
des Mitteldevons stellen mit Mächtigkeiten von 2 bis 10 km (Oncken et al. 2000) den größten Anteil 
der Gesteinsabfolge des Rhenoherzynikums dar. 
Die Entwicklung im Mittel- und Oberdevon wurde von klastischer Sedimentation auf einem durch 
zunehmende Dehnungstektonik rapide absinkenden Schelf bestimmt. Es kam zur Ausbildung becken-
achsenparalleler Horst- und Grabenstrukturen, die vom Aufdringen saurer bis basischer Vulkanite, 
den heutigen Keratophyren, Quarzkeratophyren, Diabasen und "Spiliten" begleitet waren. Im Bereich 
der Horststrukturen und des nördlichen Beckenrandes bildeten sich mächtige Riff- und Massenkalke, 
während in den Tieflagen weiterhin überwiegend hemipelagische feinklastische Ton- und Siltsteine 
mit Einschaltungen turbiditischer Feinsandsteine sedimentiert wurden.  
Vom tiefen Oberdevon an wurde die Kruste Laurussias und ein Teil der Sedimente des Rhenoherzyni-
schen Beckens (Rheiischen Ozeans) entlang eines aktiven Kontinentalrandes nach Südosten unter die 
Mitteldeutsche Kristallinschwelle subduziert und im frühen Unterkarbon an die Mitteldeutsche Kris-
tallinschwelle angegliedert (Franke & Oncken 1990). Im Zuge der fortschreitenden Konvergenz wur-
den die sedimentären Gesteinsschichten, ausgehend von Südosten, nach Nordwesten verfaltet und 
überschoben (Abb. 40 und Abb. 49). Hieraus resultieren im Allgemeinen NE-SW streichende Falten-
achsen sowie entsprechend verlaufende s1-Schieferung und Überschiebungsbahnen (Oncken 1988). 
Die Deformationsfront wanderte von SE nach NW unter syntektonischer Metamorphose der rheno-
herzynischen Beckensedimente. Daher ergibt das Metamorphosealter gleichzeitig auch das Deforma-
tionsalter (Weber 1981). Peakmetamorphe Alter umfassen im Süden den Zeitraum von 327 bis 
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318 Ma und im Norden 309 bis 290 Ma (Ahrendt et al. 1983). Die Metamorphosetemperaturen 
schwanken zwischen 180 und 320 °C (Harms et al. 2012). 
Die letzte Ablagerungsphase im späten Tournais bis Namurium ist nur noch im östlichen Teil des 
Rheinischen Schiefergebirges (z. B. Kellerwald) und im Harz belegt und erfolgte durch progradierende 
turbiditische Grauwackenschüttungen von der Mitteldeutschen Kristallinschwelle, die das verblei-
bende synorogene Vorlandbecken des Rhenoherzynikums sukzessive füllten (Ricken et al. 2000). Der 
Haupteintrag erfolgte nach Ricken et al. (2000) dabei vom heute am stärksten exhumierten Bereich 
der Mitteldeutschen Kristallinschwelle zwischen dem Böllsteiner Odenwald und dem Ruhlaer Kristal-
lin über einen submarinen Canyon im Bereich der heutigen Niederhessischen Senke. Dabei bildeten 
sich zwei voneinander getrennte beckenachsenparallele Sedimentfächer aus. Die in diesem Becken 
abgelagerten Grauwacken, Sandsteine bzw. Quarzite, Konglomerate und Silt- und Tonschiefer bilden 
mit Mächtigkeiten von mehr als 2 km vermutlich die obersten Abschnitte des paläozoischen Grund-
gebirges zwischen dem Kellerwald und dem Harz. 
Abschließend wurden bis in das Westfalium in der nördlich des Rheinischen Schiefergebirges gelege-
nen subvariszische Saumsenke sowie im Saar-Nahe-Becken syntektonische klastisch-paralische Mo-
lassesedimente mit eingeschalteten Kohleflözen abgelagert. Noch im Oberkarbon endete die Faltung 
der Rhenoherzynischen Zone, deren Sedimente während der Orogenese in weitreichenden Über-
schiebungen auf das nördliche Vorland transportiert wurden (Franke 2000). Damit war die variszische 
Orogenese weitgehend abgeschlossen und die Abtragung des Variszikums setzte ein (Walter 2007). 
Außerhalb der Aufschlussgebiete erlaubt die Thermalbohrung HKZ Rotenburg den tiefsten Einblick in 
das Rhenoherzynikum. In dieser Bohrung wurde bis in eine Teufe von mehr als 1.600 m u. GOK eine 
Abfolge von Metapeliten und Meta-Alkalibasalten des Mittel- bis Oberdevons erschlossen, in die 
vereinzelte Sandstein- bzw. Quarzitlagen eingeschaltet sind. Unter der Annahme, dass sich die Ein-
heiten, die im Rheinischen Schiefergebirge aufgeschlossen sind, im Verlauf des variszischen Strei-
chens fortsetzen, sind im Liegenden dieser Mittel- bis Oberdevonischen Gesteine die mehrere 
Kilometer mächtigen verfalteten Abfolgen des Unterdevons zu erwarten. Hier kann am Südrand der 
Rhenoherzynischen Zone (Abb. 39) dementsprechend mit den mächtigen Quarziten und Sandsteinen 
der Hermeskeil- und der Taunusquarzit-Formation in einer für die Tiefe Geothermie interessanten 
Tiefenlage gerechnet werden. Nördlich davon sind überwiegend Silt- und Tonschiefer zu erwarten. 
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6.1.5 Geothermische Eigenschaften der Gesteine des Rhenoherzynikums 
6.1.5.1 Thermophysikalische Gesteinseigenschaften 
Für die Gesteine des metamorphen Grundgebirges (Rhenoherzynikum und Nördliche Phyllit-Zone) 
wurden je nach Gesteinsart (Tabelle 9) Wärmeleitfähigkeiten von ca. 1 bis 6 W/(m∙K) ermittelt (Abb. 
52). Die Temperaturleitfähigkeit liegt zwischen 0,5∙10 -6 und 4,0∙10 -6 m²/s (Abb. 53) und die spezifi-
sche Wärmekapazität in einem Wertebereich von ca. 500 bis 800 J/(kg∙K) (Abb. 54). Im Gegensatz zu 
den Gesteinen des kristallinen Grundgebirges zeigen sich deutlich größere Differenzen zwischen den 
Wärme- und Temperaturleitfähigkeiten und meist auch größere Schwankungsbreiten der thermo-
physikalischen Eigenschaften der einzelnen Gesteinsarten. 
 
Tabelle 9: Ergebnisse der statistischen Auswertung der thermophysikalischen Gesteinseigenschaften 
Wärme-, Temperaturleitfähigkeit und spezifische Wärmekapazität des Rhenoherzynikums und der Nörd-
lichen Phyllit-Zone (kursiv). 
Gesteinsart λ 
[W/(m∙K)] 
n  κ 
[10-6 m²/s] 
n cp 
[J/(kg∙K)] 
n 
Kalkstein 2,66 ± 0,18 127 1,68 ± 0,11 39 629 ± 56 140 
Metapelit 2,14 ± 0,60 510 1,41 ± 0,43 267 700 ± 234 376 
Grauwacke 2,79 ± 0,38 382 1,81 ± 0,34 317 627 ± 83 440 
Konglomerat 2,76 ± 0,28 24 2,02 ± 0,34 19 539 ± 92 21 
Quarz. Sandstein 3,41 ± 0,41 85 2,55 ± 0,23 72 558 ± 68 78 
Kieselschiefer 5,02 ± 0,38 45 3,72 ± 0,49 35 519 ± 49 39 
Quarzit 5,36 ± 0,60 185 3,36 ± 0,30 63 553 ± 32 68 
Buchit 1,77 ± 0,16 24 1,00 ± 0,19 24 694 ± 89 34 
Metabasalt 1,85 ± 0,27 440 0,97 ± 0,15 69 701 ± 102 316 
Metaandesit 2,18 ± 0,31 22 - 0 - 0 
Metatrachyt 3,22 ± 0,14 25 - 0 - 0 
Metarhyolith 2,25 ± 0,66 177 1,32 ± 0,53 128 - 0 
Phyllit 2,70 ± 0,52 205 1,84 ± 0,88 138 - 0 
 
Bei der statistischen Auswertung der thermophysikalischen Eigenschaften des Rhenoherzynikums 
und der Nördlichen Phyllit-Zone zeigt sich, dass aufgrund der natürlichen Heterogenitäten die lithofa-
zielle Untergliederung für die geothermische Charakterisierung ausreichend ist. Bei einheitlicher Li-
thofazies unterschiedlicher stratigraphischer Einheiten konnten keine signifikanten Unterschiede 
festgestellt werden. Dies ermöglicht für die Gesteine des Rheinischen Schiefergebirges eine deutliche 
Vereinfachung bei der Parameterausweisung, da nur die Lithofazies, nicht aber die stratigraphische 
Zuordnung berücksichtigt werden muss. 
Die größten Schwankungsbreiten bei den thermophysikalischen Eigenschaften weisen die Metavul-
kanite (Serizitgneise und Grünschiefer) und Metasedimente (Phyllite) der Nördlichen Phyllit-Zone auf, 
deren Ausgangsgesteine Rhyolithe (Keratophyre und Quarzkeratophyre) und andesitische Gesteine 
(porphyrische Keratophyre und Natronkeratophyre) waren (Klügel 1997). Aufgrund ihrer straffen 
Foliation und des kleinräumigen Wechsels zwischen phyllitischen Lagen mit geringer Wärme- und 
Temperaturleitfähigkeit und quarzitischen Lagen mit sehr hoher Wärme- und Temperaturleitfähigkeit 
weisen diese Gesteine eine ausgeprägte Richtungsanisotropie der Wärmeleitung auf. Diese lässt sich 
jedoch aufgrund der starken tektonischen Beanspruchung und Verfaltung nicht im geothermischen 
Modell berücksichtigen. 
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Abb. 52: Box-Whisker-Plots für die Wärmeleitfähigkeit der Gesteine des Rhenoherzynikums und der 
Nördlichen Phyllit-Zone. 
 
Abb. 53: Box-Whisker-Plots für die Temperaturleitfähigkeit der Gesteine des Rhenoherzynikums und der 
Nördlichen Phyllit-Zone. 
 
Abb. 54: Box-Whisker-Plots für die spezifische Wärmekapazität der Gesteine des Rhenoherzynikums und 
der Nördlichen Phyllit-Zone. 
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Deutlich homogenere Eigenschaften zeigen hingegen die Metasedimentite (Ton- und Siltschiefer 
(Metapelite), Grauwacken, Sandsteine, Kalksteine, Kieselschiefer und Quarzite) und Metabasalte 
(Diabase, „Spilite”) des Rhenoherzynikums. Die geringsten Wärme- und Temperaturleitfähigkeiten 
von 1,8 bis 2,2 W/(m∙K) und 1,0 bis 1,4∙10-6 m²/s wurden an den großräumig verbreiteten Metapeli-
ten und den untergeordnet auftretenden Metabasalten gemessen. Die Wertebereiche der Ton- und 
Siltschiefer lassen sich aufgrund der graduellen Übergänge zwischen den beiden Gesteinsarten statis-
tisch nicht differenzieren, so dass sie für die geothermische Charakterisierung als Metapelite zusam-
mengefasst wurden. Mittlere Werte von 2,65 bis 2,85 W/(m∙K) und 1,7 bis 2,0∙10-6 m2/s weisen die 
Grauwacken, Konglomerate und Kalksteine auf. Zunehmend höhere Wärme- und Temperaturleitfä-
higkeiten von 3,5 bis 5,5 W/(m∙K) und 2,5 bis 3,8∙10-6 m²/s konnten für die unterschiedlich stark 
metamorph überprägten silikatisch gebundenen Sandsteine, die Kieselschiefer und Quarzite sowie 
die entlang der NW-SE orientierten Störungen häufig auftretenden Gangquarze ermittelt werden. 
Von den Gesteinen des Rhenoherzynikums weisen einzig die Metapelite eine signifikante Richtungs-
anisotropie der Wärme- und Temperaturleitfähigkeit auf. 
6.1.5.2 Gesteins- und Gebirgspermeabilität 
Die im Labor bestimmten Gesteinspermeabilitäten und Porositäten sind bei allen untersuchten Ge-
steinen dieser Modelleinheit sehr gering. Es ist daher davon auszugehen, dass der Wassertransport 
überwiegend über das Trennflächengefüge und speziell entlang größerer Störungszonen, aber kaum 
über die Matrix stattfindet. Fast alle untersuchten Gesteinsarten des Rhenoherzynikums und der 
Nördlichen Phyllit-Zone sind demnach anhand ihrer Gesteinspermeabilitäten als undurchlässig zu 
klassifizieren. Einzig schwächer metamorph überprägte Sandsteine und poröse Kalksteinvarietäten 
weisen Gesteinspermeabilitäten auf, die einer schwachen Durchlässigkeit nach DIN 18130 entspre-
chen (Abb. 55). 
Gebirgspermeabilitäten der einzelnen Gesteinsarten der oberflächennah aufgelockerten Gebirgszone 
des Rheinischen Schiefergebirges wurden von Krapp (1979) durch die Auswertung unterschiedlichs-
ter hydraulischer Datensätze ermittelt (Abb. 55). Ein Vergleich mit den Ergebnissen der eigenen Ge-
steinspermeabilitätsmessungen zeigt, dass die Differenz zwischen diesen beiden Eigenschaften je 
nach Gesteinsart sehr unterschiedlich ist. So werden für auf Verformung stark bruchhaft reagierende 
Hartgesteine wie Basalte (bzw. Metabasalte), Quarzite, Kalksteine, Sandsteine und auch Grauwacken 
Gebirgspermeabilitäten angegeben (Krapp 1979, Diederich et al. 1991), die vier bis sechs Größenord-
nungen über der Gesteinspermeabilität liegen. Die Gebirgspermeabilitäten dieser Gesteine sind prin-
zipiell ausreichend hoch, um eine tiefengeothermische Nutzung ohne den Einsatz hydraulischer 
Stimulationsmaßnahmen zu ermöglichen. Die Ergiebigkeit kann hier jedoch in Abhängigkeit der Nähe 
zu Störungszonen und der lokalen Gesteinsausbildung sehr unterschiedlich sein (Krapp 1979). So 
zeigen sich für alle Gesteinsarten Schwankungsbereiche sowohl der Gesteins- als auch Gebirgsper-
meabilitäten von mindestens vier Größenordnungen. Weiterhin fehlt aufgrund der geringen Anzahl 
an Tiefbohrungen (größer 500 m) im Rheinischen Schiefergebirge und der Nördlichen Phyllit-Zone die 
Erfahrung, wie sich die Gebirgspermeabilitäten mit zunehmender Tiefenlage verändern. Außerdem 
ist zu berücksichtigen, dass diese hohen Gebirgspermeabilitäten vermutlich nur an die bis zu 100 m 
mächtige obere Auflockerungszone gebunden sind (Krapp 1979). Zwar beschreiben Witkowski & 
Kowalczyk (1993) eine Funktion zur tiefenabhängigen Abnahme der Permeabilität und Porosität für 
schwach metamorph überprägte klastische Gesteine der östlichen Fortsetzung der rhenoherzyni-
schen Zone in Moravo-Silesia (Franke 2000), jedoch dürfte diese nur mit großer Unsicherheit auf die 
heterogene Gesteinsabfolge des Rheinischen Schiefergebirges übertragbar sein. Eine belastbare 
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Übertragbarkeit der Gebirgspermeabilitäten nach Krapp (1979) auf für die Tiefe Geothermie interes-
sante Tiefen ist demnach mit dem bisherigen Datenstand nicht gegeben.  
 
 
Abb. 55: Vergleich der Gebirgs- und Gesteinspermeabilitäten für die Modelleinheit Rhenoherzynikum und 
Nördliche Phyllit-Zone in Hessen und angrenzenden Gebieten. Rote Box-Whisker-Plots geben Gesteins-
permeabilitäten, schwarze Gebirgspermeabilitäten wieder. Die Gesteinspermeabilitäten der Kalksteine 
weisen eine zweigipflige Verteilung auf. Die Durchlässigkeitsklassen nach DIN 18130 sind farblich her-
vorgehoben. 
 
Wassertransport in den tieferen Stockwerken des Rheinischen Schiefergebirges ist durch eine Viel-
zahl von Mineralquellen belegt, die durch entlang von Störungs- und Kluftzonen aufsteigende Tie-
fenwässer gespeist werden oder durch Bohrungen erschlossen sind (May et al. 1996, Abb. 56 B). Die 
tektonischen Hauptstreichrichtungen für verschiedene Teilgebiete des Rheinischen Schiefergebirges 
wurden von May et al. (1996) anhand der Auswertung von Klüften, Störungen, Erzgängen, Eruptions-
spalten quartärer Vulkane, Luftbildanalysen, in situ Spannungsbestimmungen, Herdflächenlösungen, 
Epizentrenanordnung, Bodengasanomalien sowie Fließrichtungen zusammengetragen. Demnach 
zeigen alle Kluft- und Störungssysteme ein sehr steiles, nahezu senkrechtes Einfallen, was mit der 
subhorizontalen Ausrichtung der tektonischen Spannungen erklärt wird. May et al. (1996) weisen in 
ihren Auswertungen 13 verschiedene Hauptrichtungen der Trennflächensysteme aus, deren Maxima 
stets im Abstand von ca. 15° zueinander stehen. Aufgrund dieser Dichte an Hauptstreichrichtungen 
ist bei erneuter Umorientierung des Spannungsfeldes demnach nicht mit Neubildung, sondern mit 
der Reaktivierung bestehender Trennflächensysteme zu rechnen. Für mindestens 11 Hauptkluftrich-
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tungen ist eine wiederholte Reaktivierung seit der Trias belegt (May et al. 1996). Die hydraulische 
Wirksamkeit dieser Trennflächen hängt vorwiegend von rezenten tektonischen Bewegungen ab, da 
ältere Klüfte und Störungen meist durch Mineralisationen, Mylonite oder Störungsletten verschlos-
sen sind. Rezente Bewegungen finden bei der derzeitigen Orientierung des Spannungsfeldes vor al-
lem an NW-SE streichenden Abschiebungen (z. B. Idsteiner Graben) sowie an N-S und E-W 
streichenden Blattverschiebungen statt (May et al. 1996). In Abhängigkeit der Gesteinsart ist daher 
vor allem entlang dieser Störungsrichtungen und im speziellen an deren Kreuzungspunkten mit er-
höhten Gebirgspermeabilitäten zu rechnen. 
 
 
Abb. 56: A: Zusammenstellung der Streichrichtungen tektonischer Elemente des Rheinischen Schieferge-
birges. Die Pfeile geben die Richtung der rezenten Extensionsbewegungen (SHmax) und der resultierenden 
Blattverschiebungen an. B: Schematische Karte der rezent aktiven Hauptstörungen im Rheinischen Schie-
fergebirge im Verschnitt mit den Epizentren flacher Erdbeben (< 5 km), seismotektonischer Bewegungs-
richtungen und dem Vorkommen chloridreicher Tiefenwässer (May et al. 1996). 
 
Die auf Verformung überwiegend duktil reagierenden Gesteinsarten wie die Metapelite (Ton- und 
Siltschiefer) sowie die Phyllite und Serizitgneise der Nördlichen Phyllit-Zone zeigen keine großen Un-
terschiede zwischen den Gebirgs- und Gesteinspermeabilitäten. Es kann daher angenommen wer-
den, dass bei diesen Gesteinen auch entlang größerer Störungssysteme keine signifikante 
Wasserführung auftritt. Aufgrund ihrer mechanischen Eigenschaften ist bei den Metapeliten und 
Phylliten auch beim Einsatz von Stimulationsmaßnahmen nicht mit einer nachhaltigen Erhöhung der 
Gebirgspermeabilität zu rechnen. Sie sind daher für die Nutzung der Tiefen Geothermie mit offenen 
Systemen (hydrothermal oder petrothermal) vermutlich nicht geeignet. Dies trifft wahrscheinlich 
auch auf die Grauwacken zu, die aufgrund ihrer Gradierung einen hohen Pelitanteil aufweisen und 
nahezu ausschließlich in Wechsellagerung mit pelitischen Gesteinen vorkommen. Der dadurch be-
dingte hohe Feinkornanteil begünstigt die Ausbildung von hydraulisch dichten Störungsletten, so 
dass keine nennenswerte Wasserführung erwartet werden kann. 
Gut geeignet sind unter hydraulischen Gesichtspunkten nach bisherigem Kenntnisstand vermutlich 
die Quarzite, Sandsteine, Kieselschiefer, Metabasalte und Kalksteine, sofern sie in ausreichender 
Mächtigkeit, lateraler Erstreckung und Tiefenlage vorkommen. Diese Hartgesteine weisen meist eine 
intensive Klüftung und z. T. große Mächtigkeiten auf, die z. B. beim Taunusquarzit bis zu 600 m und 
mehr (Stets & Schäfer 2011) erreichen können. Zu berücksichtigten ist hier die Bohrbarkeit der sehr 
gut wärmeleitenden Quarzite und Kieselschiefer. Aufgrund der sehr hohen Gesteinsfestigkeit ist mit 
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erhöhtem Verschleiß am Bohrkopf und sehr langsamem Bohrfortschritt zu rechnen. Dies könnte bei 
unsachgemäßer Planung die wirtschaftliche Erschließung erschweren. 
Generell ist aufgrund der fehlenden Informationen über den genauen Aufbau des tieferen Unter-
grundes des Rhenoherzynikums und der Nördlichen Phyllit-Zone eine Prognose der tiefengeothermi-
schen Nutzbarkeit mit großen Unsicherheiten belegt. Dies gilt im Speziellen für den Bereich von 
Nordosthessen, wo das Grundgebirge durch die mächtigen Gesteinsabfolgen des Mesozoikums 
überdeckt ist. Grundsätzlich können jedoch im Bereich aktiver Störungszonen, die parallel zur rezen-
ten Hauptspannungsrichtung, also NW-SE orientiert sind, und im Besonderen im Kreuzungsbereich 
verschiedener Störungssysteme hohe Durchlässigkeiten erwartet werden. Beispiele hierfür stellen 
der Idsteiner Graben, der wie von Bauer et al. (2010) beschrieben, bereits auf Geothermie prospek-
tiert wurde sowie die Thermalquellen von Aßmannshausen, Schlangenbad, Wiesbaden und Bad So-
den und die Thermalbohrungen in Kiedrich, Bad Homburg und Bad Nauheim dar . Diese liegen 
ausnahmslos im Kreuzungsbereich von NNW-SSE und NE-SW streichenden Störungs- und Kluftzonen 
mit erhöhter Kluftdichte parallel zur Störungszone. Eine Erschließung solcher Systeme, die sich mit 
hoher Wahrscheinlichkeit für eine geothermische Energiegewinnung eignen, ist derzeit im For-
schungsstadium.  
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6.2 Rotliegend (Permokarbon) 
Nach Abschluss der variszischen Orogenese waren die Kontinente zum Superkontinent Pangea ver-
eint. In dessen Zentrum erstreckte sich das variszische Gebirge von West nach Ost (McCann et al. 
2008). Mit der Anhebung des Gebirges im Karbon und Perm und der damit einhergehenden Erosion 
wurden große Sedimentmengen abgetragen und das Gebirge eingeebnet. Der Gebirgsschutt sammel-
te sich in zahlreichen NE-SW streichenden intramontanen Becken der Varisziden, in denen z. T. kilo-
metermächtige kontinentale Sedimentabfolgen abgelagert wurden. Das Saar-Nahe-Becken ist mit 
mehr als 6,5 km mächtigen Sedimenten (Henk 1993) des Rotliegenden und Karbons (Permokarbon) 
das in Deutschland größte Becken dieser Zeit (Abb. 57). Im Nordosten setzt es sich im Werra-Fulda-
Becken und dem Hessischen Becken fort. Hier wurden bis zu 1.200 m mächtige Rotliegendsedimente 
abgelagert. Die Sedimente sind faziell stark differenziert, so dass an den Beckenrändern grobkörnige 
alluviale und fluviatile Sedimente vorherrschen, die zum Beckenzentrum in playafazielle, z. T. karbo-
natische Silt- und Tonsteine übergehen (Müller 1996). 
 
 
Abb. 57: Paläogeographische Karte des Rotliegenden, verändert nach Ziegler (1990) und Schäfer (2011), 
ergänzt mit der Hessischen Landesgrenze in rot. 
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6.2.1 Regionale Geologie des Rotliegenden (Permokarbon) 
Das Gebiet Hessens, in dem die Gesteine des Rotliegenden heute vorkommen, war während des 
Permokarbons Teil eines ausgedehnten internen Molassebeckens der mitteleuropäischen Varisziden, 
das sich von Lothringen im Südwesten bis zum Thüringer Wald im Nordosten erstreckte. Es wird im 
Nordwesten durch die Taunus-Hunsrück-Südrandstörung und im Süden von der Mitteldeutschen 
Kristallinschwelle (Odenwald-Spessart-Rhön-Schwelle) begrenzt und lässt sich in die Teilstrukturen 
Saar-Nahe-Becken und Hessisches Becken, zu dem auch das Wetterau-Fulda-Becken gehört, unter-
gliedern (Abb. 57). Getrennt werden diese beiden Teilbecken durch den Sprendlinger Horst, der 
schon während der Beckengenese im Permokarbon als lokale Horststruktur fungierte. Das Gebiet des 
nördlichen Oberrheingrabens stellt den östlichsten Ausläufer des Saar-Nahe-Beckens dar (Schäfer 
2011). Hier sind die permokarbonen Abfolgen heute von der 500 bis über 3.000 m mächtigen quartä-
ren und tertiären Grabenfüllung überlagert und nur durch Bohrungen erschlossen. Aufgrund seiner 
Tiefenlage im nördlichen Oberrheingraben und der dort zu erwartenden Temperatur stellen die Ab-
folgen des Rotliegenden ein vielversprechendes Reservoirgestein für die Tiefe Geothermie dar.  
 
 
Abb. 58: Verbreitung des Rotliegenden und Lage der Bohrungen im Gebiet des nördlichen Oberrheingra-
bens, die das Rotliegend angetroffen oder durchteuft haben. SNB = Saar-Nahe-Becken, SH = Sprendlinger 
Horst, WFB = Wetterau-Fulda-Becken, MZB = Mainzer Becken. Störungen nach Peters (2007); vereinfach-
te Geologie nach Voges et al. (1993) und HLUG (2007a); Beckengrenzen des Rotliegenden im Bereich des 
nördlichen Oberrheingrabens nach Müller (1996). 
 
In Hessen und der Umgebung des nördlichen Oberrheingrabens stehen die Gesteine des Rotliegen-
den von Westen nach Osten im Saar-Nahe-Becken und am Alzey-Niersteiner Horst, im Bereich des 
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Sprendlinger Horstes (Marell 1989 und Müller 1996), in der Nähe von Hofheim a. Ts. und nördlich 
von Frankfurt a. M. sowie großflächig in der Wetterau, Region Nidderau, Gelnhausen, (Kowalczyk 
1983, 2001) an (Abb. 58). Weitere Aufschlüsse finden sich in Nordosthessen im Richelsdorfer Gebirge 
bei Sontra (Aehnelt & Katzung 2007). Im Bereich der Niederhessischen Senke und in Osthessen sind 
die Gesteine des Rotliegenden von den Serien des Mesozoikums und den tertiären Vulkaniten des 
Vogelsbergs überdeckt und in größerer Tiefe versenkt (Schäfer 1969).  
Die Verbreitung des Rotliegenden im Untergrund erschließt sich gut aus den großmaßstäblichen pa-
läogeographischen Karten von Ziegler (1990) und in Details anhand von Karten aus Schäfer (1969), 
Kowalczyk (1983), Kulick et al. (1984), Marell (1989), Müller (1996), Aehnelt & Katzung (2007) und 
Lang (2007). Neben diesen Karten ergibt sich die Verbreitung, Tiefenlage und Mächtigkeit des Rotlie-
genden auch aus den zur Modellierung verwendeten Daten von 392 Bohrungen sowie durch ver-
schiedene Isolinien- und Isopachenkarten. So kann die Oberkante des Rotliegenden in Nordosthessen 
auch aus der Isolinienkarte zur Basis des Kupferschiefers (Kulick et al. 1984) abgeleitet werden. Im 
Oberrheingraben, wo die Oberkante des Rotliegenden in Tiefen von einem bis mehr als 3 km ansteht 
und im Mainzer Becken, als östlicher Teil des Saar-Nahe-Beckens, entspricht die Basis des Tertiärs, 
die in der Isolinienkarte von Doebl & Olbrecht (1974) dargestellt ist, der Oberkante des Rotliegenden, 
da hier keine weiteren geologischen Einheiten erhalten geblieben sind.  
6.2.2 Paläogeographische und strukturelle Entwicklung 
Die Sedimentologie, Paläogeographie sowie strukturelle Entwicklung des permokarbonen Molasse-
beckens südlich des variszischen Rheinischen Schiefergebirges wird von Henk (1990, 1993), Korsch & 
Schäfer (1991, 1995), Schäfer & Korsch (1998), Hertle (2003) sowie Schäfer (2011) mit Fokus auf das 
Saar-Nahe-Becken umfassend beschrieben. Eine erste Korrelation des Rotliegenden des Saar-Nahe-
Beckens mit den östlich anschließenden Abfolgen des Rotliegenden ist in den Arbeiten von Kowalczyk 
(1983) und Marell (1989) eingehend dargestellt. Müller (1996) vervollständigte anhand der Auswer-
tung der im nördlichen Oberrheingraben gelegenen Tiefbohrungen, die das Rotliegend durchteufen, 
die Verknüpfung zwischen dem Sprendlinger Horst und dem östlichen Saar-Nahe-Becken und verfei-
nerte die lithostratigraphische Korrelation und das Modell zur paläogeographisch-strukturellen Ent-
wicklung. Eine Revision der lithostratigraphischen Korrelation im östlichen Saar-Nahe-Becken wurde 
von Becker et al. (2012) veröffentlicht. 
Die Entwicklung des permokarbonen Molassebeckens begann demnach im westlichen Saar-Nahe-
Becken im Visé mit der Reaktivierung einer, zwischen Rhenoherzynikum und Nördlicher Phyllit-Zone 
gelegenen, komplexen variszischen Störungszone (Anderle 1987, Behrmann et al. 1991, Henk 1990, 
1993). Durch sinistrale Abschiebung an dieser das Becken im Nordwesten begrenzenden Störungszo-
ne, die als Hunsrück-Taunus-Südrandstörung bezeichnet wird, kam es spätestens vor 316 Ma im 
Westfal zur Ausbildung einer Halbgrabenstruktur, dessen Depozentrum nahe dieser Hauptstörung 
der variszischen Streichrichtung folgt (Schäfer 2011). Die südliche bis südöstliche Begrenzung ist im 
westlichen Teilbecken (Saar-Nahe-Becken, nördlicher Oberrheingraben und Sprendlinger Horst) nicht 
bruchtektonisch bedingt und wird in weiten Bereichen von mächtigen mesozoischen und tertiären 
Einheiten diskordant überlagert (Henk 1993). Aufgeschlossen ist die südliche Begrenzung erst im 
Sprendlinger Horst, wo Sedimente des Rotliegenden diskordant das kristalline Grundgebirge überde-
cken (Müller 1996). Im weiter östlich gelegenen Teilbecken der Wetterau ist hingegen auch der süd-
östliche Beckenrand durch Abschiebungen begrenzt. Es unterscheidet sich somit hinsichtlich der 
Grabengeometrie deutlich von der ausgeprägten Halbgrabenstruktur des westlichen Teilbeckens 
(Müller 1996). 
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Aufgrund der schrägen Öffnung des Saar-Nahe-Beckens migrierte das Depozentrum im Laufe der 
Beckenentwicklung nach NE. Im Oberkarbon erreichte es als relativ schmaler Ablagerungsraum eine 
maximale Ausdehnung nach Osten bis annähernd an die heutige Ostrandstörung des Oberrheingra-
bens. Zwischen Westfal und Stefan kam es im Zuge tektonischer Umstrukturierungen zu beckenin-
terner Erosion und zu einem anschließenden Wechsel der Liefergebiete. Während im Westfal der 
Sedimenteintrag überwiegend aus nördlichen Liefergebieten erfolgte, zeigt die veränderte Detritus-
zusammensetzung ab dem Stefan einen Transport aus den südlich gelegenen Vogesen und dem 
Schwarzwald an (Henk 1993). 
Mit Beginn des Rotliegenden kam es entlang der beckenbegrenzenden Hunsrück-Taunus-
Südrandstörung zu verstärkter Subsidenz und gleichzeitiger Heraushebung des südlichen Lieferge-
biets. Die Halbgrabengeometrie verstärkte sich. Dies führte zur Ausdehnung des Beckens nach NE bis 
westlich von Frankfurt a. M. und zur Verlagerung des Depozentrums nach Norden. Auf das östliche 
Teilbecken (Wetterau-Fulda-Becken, Hessisches Becken) griffen die Subsidenzbewegungen erstmals 
in der Glan-Subgruppe über und es kam zur Ablagerung erster Rotliegendsedimente, die direkt dem 
kristallinen Untergrund auflagern. Die ältesten Ablagerungen des Rotliegenden, die Klastika der Ku-
sel-Schichten und ihrer östlichen Äquivalente waren noch durch überwiegend fluviatile Sedimentati-
onsbedingungen geprägt, während sich in den jüngeren Abschnitten der Kusel-Schichten und den 
Lebach-Schichten im Hangenden zunehmend lakustrine Ablagerungen einschalteten. Erst in den 
jüngsten Abschnitten der Lebach- und der im Hangenden folgenden Tholey-Schichten erfolgte eine 
Verfüllung der Seen durch progradierende Deltaschüttungen und eine zunehmende Dominanz fluvia-
tiler Sedimente. 
Die jüngste Einheit, die noch mit aktiver Grabenbildung des Saar-Nahe-Beckens assoziiert ist, stellt 
die Donnersberg-Formation der Nahe-Subgruppe dar. Intensiver Magmatismus, der sowohl durch die 
Bildung basaltischer und andesitischer Laven mit großer flächenhafter Verbreitung als auch durch 
zahlreiche Intrusionen von rhyolitisch-dazitischen und andesitischen Magmen gekennzeichnet ist, 
prägt diese Formation (Henk 1993). Die beckeninterne und beckenexterne, an vorhandene Störungs-
systeme gebundene vulkanische Aktivität (Stollhofen 1998) führte zur Erhöhung des Reliefs und des 
Sedimenteintrags und somit zur Ablagerung grobklastischer fluviatiler Sedimente in Wechsellagerung 
mit Vulkaniten und Vulkaniklastiten (Marell 1989, Stollhofen & Stanistreet 1994, Müller 1996). Damit 
einhergehend kam es unter weiterer Subsidenz zur Beckenausdehnung und zum Übergreifen des 
Ablagerungsraums auf die Randgebiete und Hochlagen wie den Sprendlinger Horst. Das Ende der 
vulkanischen Phase der Unteren Nahe-Subgruppe (bzw. Donnersberg-Formation, Untere Langen-
Schichten oder Schöneck-Formation) wurde durch ein allmähliches Abklingen der durch die taphro-
genetischen Prozesse verursachten Subsidenz begleitet.  
Abschließend kam es im Zuge postvariszischer Krustenequilibrierung zu überregionaler thermischer 
Subsidenz und zur Ausdehnung der Ablagerungsräume über einen großen Teil Südwestdeutschlands 
(Obere Nahe-Subgruppe, Obere Langen-Schichten, Bleichenbach-Formation). Diese Entwicklung, die 
mit einem Klimawechsel hin zu zunehmender Aridität einherging, führte zur Veränderung des Abla-
gerungsmilieus von anfänglich noch überwiegend fluviatiler Sedimentation verflochtener Flusssyste-
me zu der Fazies einer Verdunstungspfanne oder Playa im Beckenzentrum. Durch differenzierte 
tektonische Bewegungen wurde der Sprendlinger Horst gegenüber dem südwestlichen und nordöst-
lichen Becken herausgehoben und bildete abermals eine trennende Schwelle zwischen Saar-Nahe-
Becken und Wetterau-Fulda-Becken. Von den während dieser Zeit abgelagerten überwiegend fein-
klastischen Sedimenten wurden infolge späterer Hebungsbewegungen nach Henk (1992) je nach 
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Beckenposition zwischen 1,5 und 3 km wieder erodiert. Dies erschwert für die Zeit nach 285 Ma die 
Rekonstruktion der tatsächlichen Ausdehnung des Ablagerungsraumes des Obersten Rotliegenden. 
Im Saar-Nahe-Becken erreichen die permokarbonen Ablagerungen nach Henk (1993) Mächtigkeiten 
von maximal 6,5 km; sie wurden ausschließlich unter kontinentalen Bedingungen gebildet. Da sich 
das Depozentrum im Becken während der Sedimentation von SW nach NE verlagerte, wird die kumu-
lative Mächtigkeit mit mehr als 10 km angegeben (Schäfer 1986, 1989, 2011, Henk 1993).  
Die Migration des Depozentrums sowie die synsedimentäre Entwicklung tektonischer Großstrukturen 
resultierten in einer ausgeprägten Asymmetrie und lateralen Untergliederung des Saar-Nahe-
Beckens und des Hessischen Beckens sowohl parallel als auch senkrecht zur SW-NE orientierten Be-
ckenachse (Stollhofen 1994a, b, Stollhofen & Stanistreet 1994, Stollhofen 1998). Müller (1996) be-
schreibt das Gebiet des nördlichen Oberrheingrabens und des Sprendlinger Horstes aufgrund seiner 
strukturellen und kinematischen Entwicklung als einen senkrecht zur Beckenachse gelegenen Über-
gangsbereich zwischen Saar-Nahe-Becken und dem Hessischen Becken, was insbesondere im Sprend-
linger Horst durch eine gegenüber dem Becken erheblich reduzierte und unvollständige 
permokarbone Schichtenfolge belegt ist. Im westlich gelegenen Saar-Nahe-Becken herrschen NW-SE 
ausgerichtete tektonische Strukturen vor, die als synsedimentäre Transferzonen geprägt wurden 
(Korsch & Schäfer 1995, Stollhofen 1998), während im nordöstlich gelegenen Bereich des Sprendlin-
ger Horstes und der Wetterau N-S ausgerichtete Elemente das Sedimentationsgeschehen dominieren 
(Marell 1989, Müller 1996). Am Nordostende des Hessischen Beckens ist die Mächtigkeitsverteilung 
und fazielle Differenzierung wieder durch überwiegend NW-SE streichende Störungen, Schwellen- 
und Muldenstrukturen gekennzeichnet (Schäfer 1969, Aehnelt & Katzung 2007). Beide strukturelle 
Richtungen in gleicher Ausprägung hingegen zeigt die Zusammenfassung aller tektonischen Elemente 
des nördlichen Oberrheingrabens zur Zeit der permokarbonen Sedimentation. Diese Ausrichtung der 
größeren Störungssysteme und der an diesen orientierten Depozentren ist auch in der tertiären Gra-
benfüllung wiederzufinden, so dass hier von einer späteren Reaktivierung bereits variszisch angeleg-
ter Störungen ausgegangen werden kann. Die N-S und NNE-SSW ausgerichteten strukturellen 
Elemente im Gebiet des nördlichen Oberrheingrabens sind nach Müller (1996) und Edel et al. (2007) 
als Teile einer variszisch angelegten Scherzone zu interpretieren, die bereits seit ihrer Entstehung das 
Saar-Nahe-Becken tektonisch vom Hessischen Becken trennt. 
Im Bereich des nördlichen Oberrheingrabens und des Mainzer Beckens führte die synsedimentäre 
Interntektonik des Oberrheingrabens im Tertiär zu einer komplexen mehrphasigen Störungsausbil-
dung und einer Zerlegung in eine Vielzahl von Bruchschollen (Pflug 1982). Diese jüngere tektonische 
Aktivität dürfte auch in den Abfolgen des Permokarbons im Liegenden zur Reaktivierung bestehender 
Störungen und zur Neubildung jüngerer Störungssysteme geführt haben. Die Ermittlung der groben 
Züge der Internstruktur und der Verlauf der Hauptstörungen in der tertiären Grabenfüllung wurde 
durch die Analyse der im Zuge der Erdölexploration durchgeführten seismischen Erkundungen und 
anhand von zahlreichen Tiefbohrungen ermöglicht (z. B. Andres & Schad 1959, Straub 1962, Rothe & 
Sauer 1967, Illies & Mueller 1970, Illies & Fuchs 1974, Durst 1991, Plein 1992, Behrmann et al. 2005, 
Schwarz 2006). Einen Überblick über die aktive Tektonik und Seismizität des nördlichen Oberrhein-
grabens unter Berücksichtigung der bekannten Störungsverläufe und des rezenten Spannungsfeldes 
geben die Arbeiten von Peters (2007), Peters & van Balen (2007, 2008) und Buchmann (2008). 
Für den nördlichen Oberrheingraben, in dem die Gesteinsabfolgen des Rotliegenden in für die tiefen-
geothermische Stromerzeugung interessanten Tiefenbereichen liegen, wurde von Derer (2003) sowie 
Derer et al. (2003, 2005) ein Modell zur großmaßstäblichen Struktur entwickelt. Es entstand durch 
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die Auswertung von neuen 2D-Reflexionsseismikprofilen mit einer Länge von über 300 km sowie von 
Bohrberichten und bohrlochgeophysikalischen Untersuchungen von mehr als 77 Tiefbohrungen, die 
bis zur Basis der känozoischen Grabenfüllung und in die permokarbonen Abfolgen des Rotliegenden 
abgeteuft wurden (Abb. 58). Diese Daten wurden unter anderem auch für das dreidimensionale geo-
logische Strukturmodell von Hessen genutzt. 
Derer (2005) beschreibt eine „nördliche Transferzone“, die sich von Darmstadt im Nordosten über 
Stockstadt bis nach Alsheim im Südwesten erstreckt und den nördlichen Oberrheingraben in zwei 
voneinander getrennte Halbgräben mit entgegengesetzten Polaritäten untergliedert (Derer et al. 
2003). Diese Struktur sowie die Verteilung der Depozentren im nördlichen Oberrheingraben wurde 
auch schon von Straub (1962) und Doebl (1967) sowie Boigk & Schöneich (1970) umrissen und ist 
auch bei Bär (2008, Abb. 2.5) ausführlich beschrieben. 
Die nördliche Transferzone, die nach Derer (2003) als antithetische Interferenzzone zu bezeichnen 
ist, verbindet die nördliche Halbgrabenstruktur, in der der Hauptversatz an der westlichen Haupt-
randstörung (im Bereich von Groß-Gerau und Trebur) stattgefunden hat, mit der südlichen Halbgra-
benstruktur, in der der Hauptversatz an die östliche Hauptrandstörung gebunden ist (Bergstraße von 
Bensheim und Weinheim). Diese strukturelle Untergliederung beeinflusste die Geometrie des nördli-
chen Oberrheingrabens während seiner gesamten Entwicklung (Derer 2003, Derer et al. 2005). Die 
nördliche Transferzone bildet eine strukturelle Hochzone und wirkte, wie die Fazies der tertiären 
Sedimente zeigt, zeitweise als paläotopographische Barriere zwischen den nördlichen und südlichen 
Halbgräben. An dieser Zone ändert sich auch die Vorzugsorientierung der grabeninternen Störungen. 
Im nördlichen Halbgraben ist die häufigste Streichrichtung der Störungen nach NNW und unterge-
ordnet nach NNE, während im südlichen Halbgraben eher N-S streichende Störungen vorherrschen 
und im Bereich der Transferzone alle Hauptstörungsrichtungen zu beobachten sind. 
Die NE-SW streichende nördliche Transferzone verläuft parallel zu einer von Schäfer & Korsch (1998) 
beschriebenen, unmittelbar südlich gelegenen variszischen Scherzone, die die Grenze zwischen dem 
permokarbonen Saar-Nahe-Becken und der Odenwald-Spessart-Schwelle darstellt und sich wahr-
scheinlich durch Reaktivierung dieser spätpaläozoischen Scherzone entwickelt hat (Schumacher 
2002, Derer 2003). Im Bereich der Transferzone liegen die Gesteinsabfolgen des Rotliegenden auf-
grund der geringeren tertiären Subsidenz in geringeren Tiefen als in den nördlich und südlich gelege-
nen Halbgräben, wo eher Temperaturen zu erwarten sind, die eine wirtschaftliche 
tiefengeothermische Stromerzeugung ermöglichen (Anhang D.4.2). 
6.2.3 Lithostratigraphische Einheiten und deren Korrelation 
Aufgrund der komplexen synsedimentären Interntektonik des Ablagerungsraums ist die Einbindung 
der miteinander korrelierten lithostratigraphischen Einheiten des Saar-Nahe-Beckens, des sich nord-
östlich anschließenden Hessischen Beckens und der zwischengelagerten Übergangszone des Sprend-
linger Horstes und des nördlichen Oberrheingrabens in die internationale Stratigraphie 
problematisch und nicht abschließend geklärt (Marell 1987, 1989, Henk 1993, Müller 1996, Kowalc-
zyk 2001, Deutsche Stratigraphische Kommission 2002, 2005, 2006, Subkommission Perm-Trias 
(SKPT) 2011). Problematisch ist dabei insbesondere, dass das Rotliegend des Sprendlinger Horstes 
eine kondensierte randliche Beckenfazies darstellt, während das Rotliegend in der Hessischen Senke 
und im Saar-Nahe-Becken (inklusive nördlicher Oberrheingraben) wesentlich mächtiger und differen-
zierter entwickelt ist. Zusätzlich erschwert ist die Korrelation durch deutliche laterale Fazieswechsel 
von proximalen grobklastischen Sedimenten an den Beckenrändern hin zu feinklastischeren Sedi-
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menten entlang der Beckenachse. Das Rotliegend des Saar-Nahe-Beckens, des Hessischen Beckens 
und des Sprendlinger Horstes konnte trotzdem über Vorkommen sowie Bohrungen im östlichen 
Stadtgebiet von Frankfurt a. M., im Gebiet von Bad Vilbel und über die Tiefbohrungen im nördlichen 
Oberrheingraben und im Mainzer Becken miteinander verknüpft werden (Marell 1989, Müller 1996, 
Kowalczyk 1983, 2001, Becker et al. 2012). Dabei stellt das Einsetzen der Vulkanite und Vulkaniklasti-
te, die die Basis der Nahe-Subgruppe und der Donnersberg-Formation definieren und durch mehrere 
radiometrische Altersbestimmungen (Lippolt & Hess 1989, Lippolt et al. 1990) auf 290 ± 5 Ma einge-
stuft wurden, die beste Möglichkeit zur lithostratigraphischen Korrelation dar. Eine grundlegende 
Revision der Rotliegend Stratigraphie im Saar-Nahe-Becken erfolgte in den vergangenen Jahren 
durch Schäfer (2005) und das LGB-RLP (2005). In Abb. 59 finden sich die daran angepassten, für die 
Teilgebiete von verschiedenen Autoren definierten, lithostratigraphischen Einheiten und deren Kor-
relation miteinander. 
 
 
Abb. 59: Schematische stratigraphische und fazielle Gliederung des Permokarbons im Saar-Nahe-Becken, 
nördlichen Oberrheingraben, Sprendlinger Horst, Wetterau und Richelsdorfer Gebirge (NE Hessen). 
Magmatische und tektonische Phasen der Beckenentwicklung nach Henk (1993); Chronostratigraphie 
nach Deutsche Stratigraphische Kommission (2002); Alter nach Menning et al. (2005) und Schäfer (2005) 
sowie Korrelation und Einstufung der lithostratigraphischen Einheiten der einzelnen Teilbecken; Saar-
Nahe-Becken nach Schäfer (2005); Sprendlinger Horst nach Marell (1989) und Müller (1996); Wetterau 
nach Kowalczyk (1983, 2001) und Richelsdorfer Gebirge (NE Hessen) nach Aehnelt & Katzung (2007). 
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Im Folgenden soll die Zusammensetzung der einzelnen Einheiten des Permokarbons im Gebiet des 
nördlichen Oberrheingrabens vereinfacht wiedergegeben werden. Für genauere Beschreibungen sei 
auf die Arbeiten von Kowalczyk (1983), Marell (1989), Henk (1993), Schäfer (1986, 2005, 2011), 
Stollhofen & Stanistreet (1994) und Stapf (2003) verwiesen. Den aktuellsten Überblick über die 
Schichtenfolge des Permokarbons westlich des nördlichen Oberrheingrabens stellt derzeit die revi-
dierte lithostratigraphische Beschreibung und Grenzziehung der Bohrung Olm 1 durch Schäfer (2011) 
dar. Anhand dieser wurde von Schwarz et al. (2011) eine Korrelation mit seismischen Leithorizonten 
erarbeitet, die sich als Grundlage für die Interpretation weiterer seismischer Explorationstätigkeiten 
des Zielhorizontes Permokarbon anbietet. Die Lithologie der Rotliegend-Bohrungen im Oberrhein-
graben sowie deren Einordnung in die Lithostratigraphie des östlichsten Saar-Nahe-Beckens nach 
Schäfer (2011) wird von Becker et al. (2012) beschrieben. In Anlehnung an diese Arbeiten sowie Mül-
ler (1996) wurden die Vorkommen des Saar-Nahe-Beckens und des Oberrheingrabens mit den östli-
chen Vorkommen des Sprendlinger Horsts und der Wetterau  nach Kowalczyk (2001) verknüpft (Abb. 
60). 
Die Altersstellung der ältesten Ablagerungen des Permokarbons im nördlichen Oberrheingraben, die 
in den Bohrungen Weiterstadt 1 und Stockstadt 33 R angetroffen wurden, wird bei Becker et al. 
(2012) diskutiert. Im Hangenden des Grundgebirges wurde in der Bohrung Weiterstadt 1 eine 315 m 
mächtige Gesteinsabfolge erbohrt, die sich im Liegenden aus einer ca. 150 m mächtigen Wechselfol-
ge aus Fein- bis Mittelsandsteinen und Konglomeraten zusammensetzt und von 70 m mächtigen, 
organikreichen, grauschwarzen Tonsteinen überlagert wird. Im Hangenden dieser Tonsteine folgen 
auf etwa 10 m mächtige, stark kalkhaltige Sandsteine stark alterierte Olivin-Basalte mit einer Mäch-
tigkeit von 85 m. In der Bohrung Stockstadt 33 sind unterhalb mächtiger permischer Basalte ebenfalls 
organikreiche, grauschwarze, 67 m mächtige Tonsteine aufgeschlossen, die von einer ca. 150 m 
mächtigen Wechselfolge aus Silt- bis Sandsteinen und Konglomeraten unterlagert werden. Aufgrund 
dessen lassen sich die Abfolgen beider Bohrungen parallelisieren und sind nach Müller (1996) gemäß 
chronostratigraphischer (Lippolt et al. 1990) und biostratigraphischer (Marell 1989) Daten ins Ober-
karbon, genauer ins Westfal C einzustufen. Becker et al. (2012) stufen diese Abfolgen anhand biostra-
tigraphischer Alter (Brauckmann & Willmann 1990) sowie der Sedimentpetrographie (Schäfer 1986, 
Marell 1989) in die Glan-Subgruppe ein. Diese Einstufung wird damit begründet, dass die 40Ar/39Ar-
Datierung in den überlagernden Vulkaniten der Bohrung Weiterstadt 1 aufgrund der starken Ge-
steinszersetzung ein deutlich zu hohes Alter liefert, das nicht die Platznahme des Vulkanits datiert 
und somit keine chronostratigraphisch verwendbare Altersangabe darstellt. 
Eine ausführlichere Gesteinsbeschreibung findet sich bei Marell (1989), Lippolt et al. (1990), Müller 
(1996) und Becker et al. (2012). Im Oberrheingraben wurde nur in einer weiteren Bohrung (Worms 3) 
die permokarbone Schichtenfolge komplett durchteuft. Da dort keine Gesteine des Karbons angetrof-
fen wurden, lässt sich keine Aussage darüber treffen, ob die oberkarbone Sedimentation flächende-
ckend oder in lokalen Senken erfolgte, und welchen Einfluss die für das Saar-Nahe-Becken 
nachgewiesene Erosionsphase während des Stefans im Gebiet des nördlichen Oberrheingrabens 
hatte. 
Die älteste Einheit des Rotliegenden, die Glan-Subgruppe, wird sowohl für das Saar-Nahe-Becken als 
auch für das Hessische Becken gemäß älterer Gliederungen in drei Untereinheiten gegliedert (Abb. 
59). Die älteste dieser drei Einheiten, die Kusel-Schichten (bzw. Lindheim-Formation der Wetterau), 
wird aufgebaut aus sehr groben und schlecht sortierten Konglomeraten und feldspatreichen Sand-
steinen an der Basis mit zunehmenden Einschaltungen unterschiedlich mächtiger Feinsand-, Silt- und 
Tonsteine im Hangenden. Vor allem im Saar-Nahe-Becken, in dessen zentralen Bereichen diese Ab-
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folge über 1,5 km mächtig werden kann, kommen zwischengeschaltet auch Kalk- und Mergelsteine 
sowie geringmächtige Kohleflöze vor. Im östlichen Teilbecken, in dem die Sedimentation etwas spä-
ter einsetzte, ist diese Einheit mindestens 220 m mächtig und ebenfalls von vereinzelten Kohle-
schmitzen sowie von rhyolithischen Tuffen durchsetzt. Überlagert wird diese basale Einheit von den 
Lebach- bis Tholey-Schichten (bzw. den Altenstadt- bis Düdelsheim-Schichten der Wetterau), die in 
ihrer Ausbildung den Kusel-Schichten zunächst noch ähneln, jedoch eine stärkere Rotfärbung der 
feinkörnigeren Sedimente sowie zunehmend Tuffe, Tuffite und aufgearbeitete Tuffe aufweisen. Zum 
Hangenden hin werden diese Einheiten überwiegend aus Ton- und Siltsteinen aufgebaut, in die ver-
einzelt noch Konglomerate und Sandsteine sowie geringmächtige Kalksteine eingeschaltet sind. Im 
Bereich der Wetterau haben die Altenstadt- und Düdelsheim-Schichten eine Mindestmächtigkeit von 
etwa 400 m, während diese Abfolge im Saar-Nahe-Becken, repräsentiert durch die Lebach- und Tho-
ley-Schichten, die doppelte Mächtigkeit erreichen kann (Kowalczyk 2001, Habicht 1966, Henk 1993). 
Das Äquivalent für den Sprendlinger Horst stellen die zeitlich nicht genauer eingegrenzten, mehr als 
100 m mächtigen Moret-Schichten dar. Sie sind aufgebaut aus groben Brekzien und Grobkonglome-
raten, die von geringmächtigen Silt- bis Sandsteinlagen unterbrochen werden und zum Hangenden 
hin zunehmend in Feinkonglomerate und Sandsteine übergehen. 
Mit dem Auftreten der ersten Vulkanite oder der ersten sedimentären Einheit, die Gerölle per-
mischer Basalte führt, wird die Grenze zur Nahe-Subgruppe bzw. der Donnersberg-Formation, den 
Schöneck- oder Unteren Langen-Schichten gezogen (Henk 1993, Kowalczyk 2001, Schäfer 2011). Die-
se Schichtenfolge ist aus groben Konglomeraten und Sandsteinen aufgebaut, in die rhyolithische 
Tuffe und permische Andesite und Basalte („Melaphyre“) in unterschiedlichen Mächtigkeiten einge-
schaltet sind (von Senckendorff et al. 2004). Feinsandsteine oder Siltsteine kommen, wenn über-
haupt, nur stark untergeordnet und geringmächtig vor. Während diese Einheit in der Wetterau und 
auf dem Sprendlinger Horst maximal etwa 250 m mächtig ist und Basalte nur lokal vorkommen, kön-
nen im nördlichen Oberrheingraben und im Saar-Nahe-Becken, in denen bis zu 800 m Mächtigkeit 
erreicht werden, die rhyolithischen und basaltischen Vulkanite mehr als die Hälfte der Gesteinsfolge 
ausmachen. Der oberste Abschnitt dieser Schichtenfolge zeigt einen Kornverfeinerungstrend und 
vermehrtes Auftreten biogener Karbonate. Der Übergang zur überlagernden Einheit ist fließend und 
wird entweder mit dem letzten Auftreten rhyolitischer Tuffe (Wetterau) oder mit dem Einsetzen der 
ersten mächtigeren Karbonatbänke (Sprendlinger Horst, Saar-Nahe-Becken) gezogen. 
Diese oberste Einheit des Rotliegenden, die Obere Nahe-Subgruppe, führt zunächst noch feldspatrei-
che Sandsteine und Konglomerate, geröllführende Sandsteine und Siltsteine sowie biogene Kalke im 
basalen Abschnitt. Der weitaus mächtigere Abschnitt im Hangenden ist hingegen aus rot gefärbten 
Ton-, Silt- und Feinsandsteinen sowie dolomitischen Mergeln, Kalksteinen und Evaporitrelikten auf-
gebaut. In der Randfazies werden diese feinkörnigen Sedimente durch Konglomerate, Brekzien und 
Mittel- bis Grobsandsteine vertreten. Auf dem Sprendlinger Horst ist diese als Obere Langen-
Schichten bezeichnete Einheit größtenteils erodiert, so dass nur noch die basalen Schichten mit einer 
Mächtigkeit von maximal 50 m erhalten sind. In der Wetterau ist die Abfolge der Bleichenbach-
Schichten mindestens 300 m mächtig und überwiegend feinklastisch ausgebildet. Im nördlichen 
Oberrheingraben sowie im Saar-Nahe-Becken (Bohrung Olm 1) kann diese Einheit Mächtigkeiten von 
über 1.000 m erreichen (Schäfer 2011). 
Das Rotliegend in der Wetterau ist im Gegensatz zum randfaziellen Rotliegend der Hochscholle des 
Sprendlinger Horstes deutlich mächtiger und differenzierter ausgebildet (Kowalczyk 1983, 2001). Die 
hier anzutreffende Schichtenfolge lässt sich, unterbrochen von NW-SE-streichenden Querschwellen, 
über das Richelsdorfer Gebirge bis an den Thüringer Wald verfolgen (Kowalczyk 2001) und lithostra-
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tigraphisch zumindest grob mit den Vorkommen des Saar-Nahe-Beckens korrelieren. Die Gesteine 
des Rotliegenden im Wetterau-Fulda-Becken sind in der Beckenachse maximal 1.000 bis 1.200 m 
mächtig (Schäfer 1969, Kowalczyk 1983, 2001, Aehnelt & Katzung 2007) und aus Peliten, Sandsteinen 
und Konglomeraten zusammengesetzt. Die grobklastischen Sedimente dominieren entlang der Be-
ckenränder, und feinklastische Sedimente der Playa-Fazies finden sich überwiegend im Beckenzent-
rum. Im Wetterau-Teilbecken kommen Vulkanite und Vulkaniklastite nur noch sehr untergeordnet 
vor und sind weiter nordöstlich nicht mehr verbreitet (Schäfer 1969, Kowalczyk 1983, Aehnelt & 
Katzung 2007).  
Im nordöstlichen Abschnitt des Ablagerungsraumes (östlicher Teil des Wetterau-Fulda-Beckens und 
Richelsdorfer Gebirge) unterlagen die Gesteinsabfolgen des Rotliegenden nach ihrer Ablagerung wei-
ter der Subsidenz und wurden durch eine bis zum Keuper nahezu ununterbrochene Gesteinsabfolge 
überlagert und somit weitestgehend vor Erosion geschützt. Die jüngsten Gesteine des Rotliegenden 
stellen hier die Sandsteine und Konglomerate der Cornberg-Formation dar, die unmittelbar vom Kup-
ferschiefer des Zechsteins überlagert werden (Aehnelt & Katzung 2007).  
Der Bereich des Saar-Nahe-Beckens, nördlichen Oberrheingrabens, Sprendlinger Horstes sowie der 
Wetterau war hingegen vom Jura bis zum Einsetzen der tertiären Grabenbildung der Erosion ausge-
setzt, so dass die feinklastischen Abfolgen der Oberen Nahe-Subgruppe großflächig erodiert wurden 
und nur noch in stark reduzierter Mächtigkeit vorkommen. Henk (1993) gibt für das Saar-Nahe-
Becken erodierte Mächtigkeiten von bis zu 3 km an. Die Kompaktionserscheinungen der Gesteine des 
Sprendlinger Horstes und der Wetterau lassen darauf schließen, dass hier ebenfalls überlagernde 
Schichten mit einer Mächtigkeit von mehr als 1 km vorhanden waren. 
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6.2.4 Petrographie und Diagenese 
Aufgrund der komplexen tektonischen Entwicklung und Untergliederung des Beckens durch die NW-
SE streichenden Querstörungen ergibt sich eine deutliche sedimentologische Faziesdifferenzierung 
sowohl zwischen den einzelnen stratigraphischen Einheiten als auch innerhalb der jeweiligen Einhei-
ten zwischen den einzelnen Bruchschollen (Stollhofen 1998, Schäfer 2011). Diese Variabilität der 
Sedimente des Rotliegenden wird entlang des Streichens der Beckenachse durch die Heterogenität 
der Liefergebiete verstärkt (Müller 1996).  
Das Geröllspektrum aller Einheiten des Rotliegenden des Saar-Nahe-Beckens, des Hessischen Be-
ckens und des Sprendlinger Horstes deutet darauf hin, dass die südlich gelegene Pfälzer Wald-
Odenwald-Spessart-Schwelle und die südlich davon gelegenen Vogesen und der Schwarzwald das 
Hauptliefergebiet der Sedimente war (Müller 1996, Kowalczyk 2001, Schäfer 2011). Nur die Vor-
kommen in unmittelbarer Nähe der Hunsrück-Taunus-Südrandstörung, wie z. B. bei Hofheim a. Ts. 
oder Bad Vilbel, zeigen Geröllspektren, die auf die Herkunft aus dem Rheinischen Schiefergebirge 
hinweisen. Somit zeigt sich auch anhand der Geröllspektren die ausgeprägte Halbgrabengeometrie. 
Im Allgemeinen sind die klastischen Sedimente der proximalen bis medialen alluvial-fluviatilen Fazies 
südlich der Beckenachse reich an Feldspat und Gesteinsbruchstücken, deren Hauptkomponenten 
Granite, Basalte, Rhyolithe und Diorite sind. Sie deuten aufgrund ihrer schlechten Sortierung und 
Kornrundung auf kurze Transportstrecken hin. Der Detritusbestand im Südwestlichen Teil des Be-
ckens wird durch die Gneise und Granitoide eines Liefergebiets im Bereich des Schwarzwaldes und 
der Vogesen bestimmt. In östlicher Richtung treten mit zunehmender Nähe zum Oberrheingraben 
Granite, Granodiorite, Gneise und untergeordnet metamorphe Schiefer auf, die auf unterschiedliche 
Zonen des kristallinen Odenwalds als Liefergebiet hinweisen. Im Sprendlinger Horst sind die Amphi-
bolite, Gabbros und Diorite des Frankenstein-Komplexes die Hauptliefergebiete, während weiter 
nach Osten zunehmend die Metamorphite, Gneise, Phyllite und Glimmerschiefer der Otzberg-Zone 
und schließlich des Spessarts in den Vordergrund treten.  
Für das gesamte Saar-Nahe-Becken und das Hessische Becken fehlen veröffentlichte, detaillierte 
Untersuchungen der Diagenese der permokarbonen Sedimentgesteine. Die einzigen bisher veröffent-
lichten Untersuchungen wurden von Müller (1996) an Proben der Bohrungen Gimbsheim 2 und 
Worms 3 durchgeführt und bilden nur einen kleinen Ausschnitt der faziellen Variabilität des Beckens 
ab. 
Die unterschiedliche Mineralogie der Liefergebietsgesteine beeinflusst auch die diagenetische Ent-
wicklung und die petrophysikalischen Gesteinseigenschaften der aus dem Abtragungsschutt dieser 
Gebiete entstandenen klastischen Sedimente. So spiegeln sich die Unterschiede in der Wärme- und 
Temperaturleitfähigkeit der Gesteine des Liefergebiets auch in den Eigenschaften der randfaziellen 
Sedimentgesteine des Rotliegenden wider, deren Modalbestand im Wesentlichen von Gesteins-
bruchstücken, meist noch vor Quarz und Feldspat, dominiert wird. Ebenfalls großen Einfluss auf die 
petrophysikalischen Eigenschaften, auch aufgrund ihrer großen Bedeutung für die Diagenese (Müller 
1996), haben die spätestens ab der Donnersberg-Formation auftretenden vulkanischen bzw. vulka-
niklastischen Anteile der Sedimentgesteine. Die zunehmende vulkanische Aktivität zeigt sich in den 
Sedimenten meist durch einen höheren Anteil feinkörniger Matrix oder duktiler Gesteinskomponen-
ten. Diese ermöglichen während der mechanischen Diagenese eine wesentlich stärkere mechanische 
Kompaktion und sind somit die Ursache für eine deutlich stärkere Verringerung der Porosität und 
Gesteinspermeabilität gegenüber den klastischen Sedimentgesteinen ohne vulkanischen Detritus. 
Auch haben insbesondere die basaltisch-andesitischen Vulkanitkomponenten sowie die vulkanischen 
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Gläser und Vulkaniklastika sehr geringe Wärme- und Temperaturleitfähigkeiten, was sich abermals in 
den thermophysikalischen Eigenschaften der epiklastischen Sedimentgesteine der Donnersberg-
Formation widerspiegeln dürfte. 
Ein weiterer wichtiger Grund für die starke Heterogenität der Sedimentgesteine des Rotliegenden ist 
die geringe sedimentologische Reife der überwiegend proximalen Ablagerungen. So lassen sich deut-
lich die proximalen alluvial-fluviatilen Ablagerungen, die sich vom südlichen Beckenrand zum Becken-
zentrum nach NW erstrecken, von beckenachsenparallelen fluviatilen Ablagerungen anhand des 
Reifegrads und des Anteils an feinkörniger Matrix unterscheiden. Hier kann generell beobachtet 
werden, dass die proximalen Ablagerungen eine deutlich schlechtere Kornsortierung, eine geringere 
Kornrundung und einen heterogenen gesteinsbruchstückreichen Modalbestand aufweisen. Zusätzlich 
sorgt der in diesen Ablagerungen höhere Anteil feinkörniger Matrix für schlechtere Reservoireigen-
schaften, sowohl was die Porosität und Gesteinspermeabilität als auch die thermischen Eigenschaf-
ten betrifft. Bessere geothermische Reservoireigenschaften haben die mittel bis gut sortierten, 
matrixarmen Arkosen bis Sandsteine der medialen verflochtenen bis mäandrierenden Flusssysteme. 
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6.2.5 Geothermische Eigenschaften des Rotliegenden (Permokarbon) 
6.2.5.1 Probenahme 
Die Probenahme erfolgte überwiegend im direkten Umfeld des nördlichen Oberrheingrabens in den 
Aufschlussgebieten des Sprendlinger Horstes, der Wetterau, in der Nähe von Hofheim a. Ts. und im 
östlichen Saar-Nahe-Becken. Dabei wurden aufgrund der großen Mächtigkeit der Vulkanite und Se-
dimente der Donnersberg-Formation im Oberrheingraben überwiegend Aufschlüsse der Nahe-
Subgruppe für die Beprobung angefahren (Abb. 61). Um die fazielle Differenzierung senkrecht zur 
Beckenachse und deren Auswirkung auf die geothermischen Reservoireigenschaften untersuchen zu 
können, wurden proximale alluvial-fluviatile Ablagerungen, Sandsteine und Arkosen medialer ver-
flochtener und mäandrierender Flusssysteme bis hin zu distalen playafaziellen und lakustrinen Ton-, 
Silt- und Feinsandsteinen beprobt. Zusätzlich wurden die lateral weit verbreiteten Andesite und Ba-
salte („Melaphyre”) der Donnersberg-Formation untersucht. Gesteine des Rotliegenden im Hessi-
schen Becken wurden anhand von Bohrkernen sowie in den Aufschlüssen im Richelsdorfer Gebirge 
untersucht. Aufschlussbeschreibungen sowie Beschreibungen der untersuchten Bohrungen finden 
sich bei Bär (2008), Hesse (2011) und Rüther (2011).  
 
 
Abb. 61: Übersichtskarte der Verbreitung des Rotliegenden im Gebiet des nördlichen Oberrheingrabens 
sowie Lage der Probennahmepunkte und ausgewählter Bohrungen der KW-Industrie, für die Poro-Perm-
Daten vorliegen. Vereinfachte Geologie nach HLUG (2007a) und Voges et al. (1993), Beckengrenzen des 
Rotliegenden im Bereich des nördlichen Oberrheingrabens nach Müller (1996). 
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6.2.5.2 Thermophysikalische Gesteinseigenschaften 
Die mittlere Wärmeleitfähigkeit der Gesteine des Rotliegenden erstreckt sich über einen Wertebe-
reich von ca. 1,5 bis 3,7 W/(m∙K) (Tabelle 10). Die mittlere Temperaturleitfähigkeit liegt zwischen ca. 
0,7∙10-6 und 2,4∙10-6 m²/s (Abb. 62). Die sich daraus ergebende mittlere spezifische Wärmekapazität 
liegt im Wertebereich von 550 bis 900 J/(kg∙K). 
Die vulkanischen Gesteine des Rotliegenden weisen mit 1,7 bis 1,9 W/(m∙K) für die Basalte und An-
desite und 2,0 bis 2,2 W/(m∙K) für die Rhyolithe und Dacite vergleichsweise geringe Wärmeleitfähig-
keiten auf. Bei den klastischen Gesteinen wurden an den Peliten sowie den oberflächennah 
verwitterten Arkosen, Sandsteinen und Konglomeraten sehr geringe Wärmeleitfähigkeiten von 1,6 
bis 1,8 W/(m∙K) gemessen. Bei den verwitterten Grobklastika lässt sich dies durch die verwitterungs-
bedingt starke Erhöhung der Porosität sowie untergeordnet durch die Veränderung des Mineralbe-
standes erklären. Die unverwitterten klastischen und grobklastischen Gesteine alluvialer und 
fluviatiler Fazies weisen mit der Korngröße steigende Wärmeleitfähigkeiten von 2,5 bis 2,9 W/(m∙K) 
auf. Einzige Ausnahme von diesen für klastische Sedimentgesteine typischen Wärmeleitfähigkeiten 
im Bereich von 2,0 bis 3,0 W/(m∙K) stellen die reifen äolisch-littoralen Quarzsandsteine der Cornberg-
Formation Nordosthessens dar. An diesen sehr gut sortierten, dolomitisch gebundenen Quarzsand-
steinen wurde eine mittlere Wärmeleitfähigkeit von 3,7 W/(m∙K) bestimmt. Diese reifen Sedimentge-
steine stehen in Hessen jedoch nicht in geothermisch interessanter Tiefenlage an. Die guten 
konduktiven Eigenschaften stellen demnach eine Ausnahme dar und sind nicht repräsentativ für die 
unreifen heterogenen klastischen Sedimente alluvialer bis fluviatiler Fazies, die sonst für das Rotlie-
gend typisch sind. 
 
 
Abb. 62: Wärme- gegen Temperaturleitfähigkeit aller Rotliegendproben, untergliedert nach Petrogra-
phie. Der lineare Zusammenhang zwischen den beiden Parametern ist deutlich zu erkennen. 
 
Die Wärme- und Temperaturleitfähigkeiten der alluvialen bis fluviatilen Sandsteine und Konglomera-
te des Rotliegenden liegen im ähnlichen Wertebereich wie die des Buntsandsteins (Kapitel 6.4.2). 
Unter ausschließlicher Betrachtung der konduktiven Wärmetransporteigenschaften stellen sie ein 
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ähnlich gutes Reservoirgestein wie die Sandsteine des Buntsandsteins dar, die im mittleren Ober-
rheingraben bereits tiefengeothermisch erschlossen wurden (Landau, Insheim, Bruchsal). Einzig die 
größere Heterogenität und der kleinskaligere laterale und vertikale Lithofazieswechsel sowie die 
eingeschalteten Vulkanite erschweren im Vergleich zum Buntsandstein die Prognose der geothermi-
schen Nutzbarkeit.  
 
Tabelle 10: Ergebnisse der statistischen Auswertung der thermophysikalischen Gesteinseigenschaften 
Wärme-, Temperaturleitfähigkeit und spezifische Wärmekapazität (unter ofentrockenen Bedingungen) 
des Rotliegenden, untergliedert nach Petrographie. 
Gesteinsart λ 
[W/(m∙K)] 
n κ 
[10-6 m²/s] 
n cp 
[J/(kg∙K)] 
n 
Latit 1,44 ± 0,02 4 0,70 ± 0,01. 4 828 ± 21 4 
Andesit 1,70 ± 0,18 229 0,75 ± 0,16. 224 894 ± 143 206 
Rhyolith 2,49 ± 0,15 9 1,33 ± 0,27 8 788 ± 129 8 
Pelit 1,82 ± 0,51 72 1,18 ± 0,18 22 855 ± 71 6 
Arkose, verwittert 1,60 ± 0,13 258 1,03 ± 0,07 81 693 ± 32 81 
Konglomerat, verwittert 1,72 ± 0,23 102 1,05 ± 0,06 18 723 ± 47 18 
Arkose 2,54 ± 0,35 346 1,31 ± 0,33 201 719 ± 154 74 
Konglomerat,  2,39 ± 0,27 130 1,28 ± 0,28 60 737 ± 162 22 
Sandstein 2,45 ± 0,52 180 1,42 ± 0,35 133 686 ± 153 75 
Quarzsandstein 3,71 ± 0,38 85 2,28 ± 0,28 83 715 ± 85 70 
Quarzkonglomerat 3,50 ± 0,27 46 2,32 ± 0,31 43 559 ± 85 38 
 
 
 
Abb. 63: Wärmeleitfähigkeit gegen Porosität aller Rotliegendproben, untergliedert nach Lithologie und 
sedimentärer Fazies. Ein faziesabhängiger Zusammenhang zwischen den beiden Gesteinseigenschaften 
ist deutlich zu erkennen. 
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Die Wärmeleitfähigkeit der Sedimentgesteine des Rotliegenden wird maßgeblich durch die Porosität 
beeinflusst (Abb. 63). Während dieser Einfluss für die Sandsteine und Konglomerate der alluvialen bis 
fluviatilen Fazies besonders ausgeprägt ist, zeigen die äolisch-littoralen Quarzsandsteine der Corn-
berg-Formation eine weniger stark ausgeprägte Abnahme der Wärmeleitfähigkeit mit zunehmender 
Porosität. Für die vulkanischen Gesteine, in denen sich die Porosität überwiegend auf Makroporen 
konzentriert, im Allgemeinen aber deutlich unter 5 % liegt, kann kein signifikanter Zusammenhang 
zwischen Porosität und Wärmeleitfähigkeit beobachtet werden. 
6.2.5.3 Hydraulische Gesteinseigenschaften 
Bei den Porositäten und Permeabilitäten der klastischen Gesteine des Rotliegenden zeigen sich eben-
falls deutliche Unterschiede zwischen den Gesteinen der oberflächennahen Verwitterungszone, de-
ren Mächtigkeit auf maximal 50 m geschätzt wird, und den unverwitterten Gesteinen in größerer 
Tiefe (Abb. 72). Während für die verwitterten Sandsteine und Arkosen Porositäten zwischen 12 und 
20 % ermittelt wurden, werden bei den unverwitterten Gesteinen maximal Werte zwischen 5 und 
10 % erreicht. Die Porosität dieser Gesteine liegt damit in derselben Größenordnung, die auch für die 
Gesteine des Rotliegenden im Untergrund des nördlichen Oberrheingrabens ermittelt wurde.  
Aus den deutlich unterschiedlichen Porositäten ergeben sich entscheidende Unterschiede in den 
hydraulischen Matrixeigenschaften. So ist bei den verwitterten Gesteinen die Matrixpermeabilität 
mit Werten von 1∙10-14 bis 5∙10-13 m² ausreichend hoch, um einen maßgeblichen Fluidtransport über 
die Matrix zu ermöglichen (schwach durchlässig bis durchlässig nach DIN 18130). Dies ist bei den 
unverwitterten Sandsteinen und Arkosen aufgrund des meist nicht oder nur schlecht verbundenen 
Porenraums nicht der Fall (Bär et al. 2011). Hier ist aufgrund der geringen Matrixpermeabilitäten von 
durchgehend unter 1∙10-15 m² damit zu rechnen, dass der Fluidtransport überwiegend entlang des 
Trennflächengefüges stattfindet und der Transport in der Matrix nur von untergeordneter Bedeutung 
ist.  
 
 
Abb. 64: Intrinsische Gesteinspermeabilität (Säulenpermeametrie) gegen Porosität der Rotliegendpro-
ben, untergliedert nach Lithologie. Zum Vergleich stellen die Linien den Zusammenhang von Porosität 
und Permeabilität nach dem fraktalen Modell von Pape et al. (1999) für verschiedene Gesteinsarten dar 
(vgl. Abb. 79). 
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Der generelle Zusammenhang zwischen Porosität und Permeabilität, wie in Abb. 64 und Abb. 65 dar-
gestellt, bestätigt trotz der verhältnismäßig großen Streuung das fraktale Porenraummodell von Pape 
et al. (1999). Dieses beschreibt für verschiedene Sandsteintypen generelle Zusammenhänge zwischen 
Porosität und Permeabilität. Die Übereinstimmung der eigenen Messdaten mit diesem Modell wird 
durch die Änderung des Porositäts-Permeabilitäts-Zusammenhangs bei mehr als 10 % Porosität deut-
lich. Ab Porositäten von mehr als 10 % steigt nach Pape et al. (1999) die Gesteinspermeabilität expo-
nentiell. Für die Prognose der Gesteinspermeabilität der Sedimente des Rotliegenden anhand von 
Porositätsdaten bietet sich damit eine in Anlehnung an die Gleichungen von Pape et al. (1999) durch 
eigene Messdaten kalibrierte Gleichung an. Diese kann, wenn entsprechende geophysikalische Bohr-
lochuntersuchungen vorliegen, zur Prognose genutzt werden. 
 
 
Abb. 65: Gesteinspermeabilität (Minipermeametrie) gegen Porosität der Rotliegendproben, untergliedert 
nach Lithologie. Zum Vergleich stellen die Linien den Zusammenhang von Porosität und Permeabilität 
nach dem fraktalen Modell von Pape et al. (1999) für verschiedene Gesteinsarten dar (vgl. Abb. 79). 
 
In für die Tiefe Geothermie interessanten Tiefen ist damit zu rechnen, dass die Gesteine des Rotlie-
genden ebenso wie die Gesteine des Buntsandsteins einen Kluftgrundwasserleiter darstellen und der 
Fluidtransport über die Matrix nur einen sehr untergeordneten Einfluss hat (Bär et al. 2011). Diese 
Vermutung wird durch die in der KWDB vorliegenden Porositäts- und Permeabilitätswerte des Rot-
liegenden im Untergrund des nördlichen Oberrheingrabens bestätigt. 
Aus der KWDB liegen für das Rotliegend des nördlichen Oberrheingrabens insgesamt 746 Einzelwerte 
für Porositäten und 556 Einzelwerte zu Permeabilitäten aus 9 Bohrungen vor. Die Werte stammen 
aus Teufen zwischen 1.430,5 und 2.567 m u. GOK und erstrecken sich über die gesamte Schichtenfol-
ge des Rotliegenden. Für die Einzelproben liegt keine detaillierte stratigraphische Zuordnung vor. 
Eine Untergliederung der Messwerte der Datenbank kann aber entsprechend ihrer Petrographie 
erfolgen. Da die Bohrungen, aus denen die untersuchten Kernproben stammen, im Rahmen der Ex-
ploration auf Kohlenwasserstoffe abgeteuft wurden, befinden sie sich strukturell überwiegend im 
Bereich grabeninterner Hochlagen oder im Bereich von grabeninternen Randschollen. Somit sind die 
tieferen Bereiche, in denen die Gesteine des Rotliegenden in der für die geothermische Nutzung inte-
ressanten Tiefe von 3 km und mehr anstehen, nicht abgedeckt. 
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Tabelle 11: Ergebnisse der statistischen Auswertung der Gesteinseigenschaften Porosität und Permeabili-
tät (unter ofentrockenen Bedingungen) des Rotliegenden, untergliedert nach Petrographie. Kursiv = Da-
ten der KW-Industrie, Normal = Eigene Messungen. 
Gesteinsart Porosität  
[%] 
n Log Gesteinspermeabilität  
[m²] 
n 
Vulkanit 5,8 ± 4,7 90 -16,88 ± 0,57 66 
Dolomit 7,0 ± 2,1 5 -16,41 ± 0,98 5 
Tonstein 9,4 ± 3,3 116 -16,40 ± 1,00 75 
Siltstein 5,2 ± 3,9 83 -16,77 ± 0,97 49 
Feinsandstein 6,3 ± 3,6 58 -16,99 ± 0,58 43 
Mittelsandstein 6,6 ± 2,7 225 -16,66 ± 0,81 197 
Grobsandstein 6,9 ± 2,1 141 -15,94 ± 0,70 103 
Konglomeratischer Sandstein 8,3 ± 2,1 28 -14,82 ± 0,35 18 
Latit 5 4 -14,60 ± 0,56 4 
Andesit 3,1 ± 3,0 207 -15,92 ± 2,26 44 
Rhyolith 4,4 ± 0,6 9 -15,21 ± 0,40 9 
Pelit 10,4 ± 2,6 7 -14,82 ± 0,89 62 
Arkose, verwittert 16,7 ± 2,3 258 -12,51 ± 0,62 181 
Konglomerat, verwittert 14,4 ± 2,1 102 -12,44 ± 0,45 48 
Arkose 7,1 ± 3,6 189 -14,18 ± 0,78 222 
Konglomerat 8,6 ± 3,5 58 -13,91 ± 0,68 91 
Sandstein 9,0 ± 6,7 101 -14,97 ± 1,29 112 
Quarzkonglomerat 1,8 40 -16,11 ± 0,19 6 
Quarzsandstein 8,8 ± 3,9 71 -15,03 ± 1,06 41 
 
Neben den Angaben über die Petrographie der Proben sind in der Probenbeschreibung der KWDB 
Hinweise auf Störungen bei der Messung oder auf Klüfte oder Risse in der gemessenen Probe ange-
geben. Bei solchen gestörten Proben oder Angaben zu Messfehlern wurden die betreffenden Werte 
von der Auswertung ausgeschlossen. Die verbleibenden Einzelwerte wurden dann entsprechend 
ihrer petrographischen Beschreibung in Vulkanite und klastische Gesteine aufgeteilt und diese wie-
derum in Tonsteine, Siltsteine, Fein-, Mittel- und Grobsandsteine sowie konglomeratische Sandsteine 
bzw. Konglomerate untergliedert. Für die Weiterverarbeitung und statistische Auswertung wurden, 
wie in Kapitel 3.6.1 beschrieben, die Einzelwerte der Permeabilität logarithmiert, statistische Kenn-
größen für die einzelnen Petrographien bestimmt und in Histogrammen sowie Box-Whisker-Plots 
nach Tukey (1977) dargestellt (Abb. 66, Anhang A7.3). Zusätzlich zur Auswertung der Einzelwerte 
wurden für lithologisch homogene Kernabschnitte Mittelwerte ermittelt und entsprechend der glei-
chen Auswertungsmethodik betrachtet, um die Gewichtung von Ausreißern bei den Einzelmessungen 
zu minimieren.  
Wie in Abb. 66. dargestellt, ist die Gesteinspermeabilität der einzelnen petrographischen Einheiten 
des Rotliegenden im Untergrund des nördlichen Oberrheingrabens allein zu gering für eine hydro-
thermale Nutzung (undurchlässig bis schwach durchlässig nach DIN 18130). Nur die kiesigen, kong-
lomeratischen Sandsteine liegen mit mittleren Gesteinspermeabilitäten von 1,5∙10 -15 m² im Bereich 
der schwachen Durchlässigkeit und können somit minimal zur Gesamtergiebigkeit beitragen. Alle 
anderen Gesteinsarten sind im tieferen Untergrund des nördlichen Oberrheingrabens von ihrer Ge-
steinspermeabilität her als undurchlässig zu klassifizieren. 
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Abb. 66: Box-Whisker-Plots für die Porosität und Gesteinspermeabilität des Rotliegenden im nördlichen 
Oberrheingraben aus der KWDB. 
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6.2.5.4 Gebirgspermeabilität 
Neben der Gesteinspermeabilität wurde auch die Gebirgspermeabilität des Rotliegenden untersucht 
(Kapitel 3.5.2). Die hydraulischen Gebirgskennwerte des Rotliegenden wurden durch die vereinfachte 
Auswertung der Daten von mehr als 300 Pumpversuchen und anderen hydraulischen Tests bestimmt, 
die in den Bohrarchiven des HLUG und des LGB-RLP gesichtet und zusammengetragen wurden. Hier-
bei wurde die Datenauswahl auf Bohrungen mit einer Endteufe von mehr als 50 m beschränkt, um zu 
stark oberflächennah aufgelockerte Bereiche von der Auswertung auszuschließen. Der Tiefenbereich 
der hydraulischen Tests liegt dabei im Mittel zwischen 100 und 150 m, wobei einzelne Bohrungen 
Endteufen von mehr als 1.000 m aufweisen (Abb. 68).  
 
 
Abb. 67: Bohrungen im Rotliegend, die zur Ermittlung der Gebirgspermeabilität gesichtet wurden. Boh-
rungen mit auswertbaren hydraulischen Testdaten sind in grün dargestellt; Bohrungen, für die keine hyd-
raulischen Testdaten vorliegen in schwarz, PoroPerm-Daten der KW-Industrie als grüne Dreiecke. 
 
Generell können solche in mittleren Tiefenbereichen ermittelte Daten nicht direkt auf die Verhältnis-
se in größeren Tiefen übertragen werden, da aufgrund der dort herrschenden Druckbedingungen mit 
einer Verminderung der primären und sekundären Porosität und somit mit einer Verringerung der 
Durchlässigkeit zu rechnen ist. Ob dies auch im Bereich des Oberrheingrabens der Fall ist, kann noch 
nicht abschließend beurteilt werden, da die Testdaten hydraulischer Bohrlochversuche der KW-
Industrie in den Gesteinen des Rotliegenden im Untergrund des nördlichen Oberrheingrabens der 
Vertraulichkeit unterliegen. Für das Rotliegend im nördlichen Oberrheingraben sind nur sehr wenige 
solcher Testdaten punktuell vorhanden und beziehen sich in der Regel nicht auf die Gesamtformati-
on, sondern nur auf einzelne Horizonte. Die aus diesen Daten ableitbaren Gebirgspermeabilitäten 
zeigen eine hohe Variabilität der Ergebnisse. Der Schwankungsbereich erstreckt ähnlich wie für den 
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Buntsandstein im Oberrheingraben (Stober & Jodocy 2009) über mehrere Größenordnungen und 
erschwert somit eine eindeutige Aussage. Diese Daten sind für Geothermieprojekte im nördlichen 
Oberrheingraben sehr wichtig, da sie Anhaltspunkte für die Abschätzung der tatsächlichen Ergiebig-
keit geben und sollten im Rahmen der Explorationsplanung durch die Erlaubnisfeldinhaber berück-
sichtigt werden.  
Der Schwerpunkt der zusammengetragenen hydraulischen Testdaten des Rotliegenden entstammt 
aus Trink- und Mineralwassererschließungen. Zudem sind auch Thermalwassererschließungen, For-
schungs- und Erkundungsbohrungen in der Wetterau, im Gebiet des Sprendlinger Horstes und der 
sich nördlich anschließenden Thermalquellengebiete (Bad Vilbeler Horst etc.) sowie dem Saar-Nahe-
Becken berücksichtigt. Sehr wenige Daten liegen für den Bereich des Vogelsbergs und das Hessische 
Becken vor; diese sind in Abb. 22 dargestellt. Bei einem großen Anteil der Daten handelt es sich um 
Angaben von Entnahmeraten und zugehörigen Absenkungen (Kapitel 3.5.2 und 3.6.5). Die zur Be-
rechnung der Gebirgspermeabilität notwendigen Mächtigkeiten der jeweils genutzten Grundwasser-
leiter wurden entweder mit Hilfe der Schichtenverzeichnisse oder zusätzlicher Angaben zur 
Filterstrecke, zu Zustrombereichen o. Ä. ermittelt. Zur besseren Vergleichbarkeit wurde jedoch stets 
die gesamte wassererfüllte Mächtigkeit des erschlossenen Rotliegenden angesetzt, so dass auch 
schlecht durchlässige Horizonte mitberücksichtigt sind und die ermittelte Gebirgspermeabilität somit 
einen Mittelwert der gesamten erfassten Gesteinsabfolge angibt. Einzelne Horizonte können also 
höhere oder geringere Gebirgspermeabilitäten als hier dargestellt aufweisen, so dass der Schwan-
kungsbereich der Gebirgspermeabilität nicht nur fünf, sondern eher sieben bis acht Größenordnun-
gen umfasst. Im Vergleich mit der Verteilung der Gebirgspermeabilität des vergleichsweise homogen 
ausgebildeten Buntsandsteins, die im Oberrheingraben ebenfalls über sieben Größenordnungen 
streut (Stober & Jodocy 2009), ist für die heterogene Schichtenfolge des Rotliegenden eine solche 
Schwankungsbreite auch zu erwarten.  
Die so ermittelten Gebirgspermeabilitäten des Rotliegenden erstrecken sich je nach fazieller Ausbil-
dung über 5 Größenordnungen von ca. 5∙10 -16 bis ca. 1∙10-11 m², was hydraulischen Durchlässigkeiten 
von ca. 5∙10 -9 bis 1∙10-4 m/s entspricht. Der engere Wertebereich liegt dabei zwischen ca. 1∙10 -14 bis 
1∙10-11 m² und lässt sich durch das erste und dritte Quartil auf einen noch engeren Bereich von ca. 
1∙10-13 bis 1∙10 -12 m² eingrenzen. Somit werden bei den oberflächennahen Daten die geforderten 
Mindestpermeabilitäten (PK Tiefe Geothermie 2008, Schulz et al. 2009, Stober et al. 2011) für eine 
hydrothermale Nutzung in 75 % der Fälle sogar übertroffen. Bei Betrachtung der sich anhand der 
hohen Mächtigkeit des Rotliegenden ergebenden Transmissibilitäten wird deutlich, dass stets mit 
ausreichend hohen Förderraten gerechnet werden kann. Dies gilt insbesondere, wenn nur die Test-
daten aus Bohrungen berücksichtigt werden, bei denen sich anhand des Schichtenverzeichnisses 
eindeutige Hinweise auf Störungszonen oder Zonen erhöhter Klüftigkeit ergeben. Die Gebirgsper-
meabilitäten, die allein anhand dieser Bohrungen ermittelt wurden, liegen um ein bis maximal zwei 
Größenordnungen über der mittleren Gebirgspermeabilität der Gesamtheit aller Bohrungen. Diese 
Beobachtung ist, wie bereits angeführt, im Bereich des nördlichen Oberrheingrabens von besonde-
rem Interesse, da dort aufgrund der hohen Störungsdichte mit einer Vielzahl von Zonen größerer 
Klüftigkeit und somit erhöhter Gebirgspermeabilität gerechnet werden kann. Die sich aus der Aus-
wertung der hydraulischen Testdaten oberflächennaher Pumpversuche ergebenden Schlussfolgerun-
gen können jedoch nicht ohne Korrektur auf die Tiefe übertragen werden, in der im nördlichen 
Oberrheingraben die Gesteine des Rotliegenden zu erwarten sind. Aufgrund der dort herrschenden 
Druckbedingungen ist mit einer Verminderung der primären und sekundären Porosität und somit mit 
einer Verringerung der Gebirgspermeabilität zu rechnen.  
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Abb. 68: Gesteins-und Gebirgspermeabilitäten des Rotliegenden, aufgetragen gegen die Teufe. Gelb: 
Werte aus der KWDB; dunkelrot: eigene Labormessungen; hellrot: Labordaten aus dem Archiv des HLUG 
(nur Ton- und Siltsteine); hellblau: Daten aus Pumpversuchen in Rheinland-Pfalz (PV RLP) und in dunkel-
blau aus Hessen (PV Hessen). Für die Tiefenabhängigkeit der Gesteinspermeabilität ergibt sich ein Kor-
relationskoeffizient von R²=0,67. 
 
 
Abb. 69: Mittelwerte der Gesteinspermeabilität der einzelnen Probenkörper und der Gebirgspermeabili-
tät bei mehrstufigen hydraulischen Tests. Die rote Linie repräsentiert die maximale und die grüne Linie 
die minimale Einhüllende. Die außerhalb liegenden Messpunkte sind aufgrund ihrer Lithologie oder 
Strukturgeologie als Sonderfälle zu betrachten. Die schwarzen Linien repräsentieren die Permeabilitäts-
Tiefenbeziehungen für kristalline Kluftgrundwasserleiter nach Ingebritsen & Manning (1999)[gepunktet] 
und Stober & Bucher (2007)[fett gestrichelt] (siehe auch Abb. 48). 
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Abb. 70: Mittelwerte der Gesteinspermeabilitäten aus eigenen Messungen und der KWDB, anhand derer 
die als Linien angegebenen Gesteinspermeabilitäts-Tiefenbeziehungen durch Regressionsanalysen abge-
leitet wurden (grün = Minimale; rot = Maximale; weinrot gestrichelt = Mittlere Gesteinspermeabilitäts-
Tiefenbeziehung).  Blahksdjgfksjdfhksfhksfhkshfkshfkshdfkshfkjshfdkjshfkjshfkshfksdhf 
 
 
Abb. 71: Mittelwerte der Gebirgspermeabilität aus hydraulischen Testdaten und Gesteinspermeabilität 
der KWDB, anhand derer die als Linien dargestellten Gebirgspermeabilitäts-Tiefenbeziehungen für das 
Rotliegend durch Regressionsanalysen abgeleitet wurden (grün = Minimale; rot = Maximale; blau gestri-
chelt = Mittlere Gebirgspermeabilitäts-Tiefenbeziehung). 
 
5
50
500
5000
-19 -18 -17 -16 -15 -14 -13 -12 -11 -10
Te
uf
e 
[m
]
Log Gesteinspermeabilität [m²]
Eigene Messungen
KW DB
5
50
500
5000
-19 -18 -17 -16 -15 -14 -13 -12 -11 -10
Te
uf
e 
[m
]
Log Gebirgspermeabilität [m²]
Hydraulische Tests
KW DB
Modelleinheit Rotliegend 
141 
Aufgrund des steigenden Gebirgsdrucks ist bei klastischen Gesteinen in größeren Tiefenlagen mit 
einer Verminderung der primären und sekundären Porosität und somit mit einer Reduktion der Ge-
steins- und Gebirgspermeabilität zu rechnen (u. a. Welte et al. 1997, Stober & Bucher 2007, 
Ajdukiewicz & Lander 2010). Diese ist bei der Übertragung der anhand hydraulischer Tests aus fla-
chen bis mitteltiefen Bohrungen ermittelten Gebirgspermeabilitäten auf die Reservoirtiefe zu be-
rücksichtigen. Eine tiefenabhängige Reduktion sowohl der Gesteins- als auch der 
Gebirgspermeabilität konnte mit Hilfe aller verfügbaren Daten für die Gesteine des Rotliegenden 
empirisch abgeleitet werden. Dazu wurden die logarithmierten Permeabilitätsdaten gegen den Loga-
rithmus der Teufe aufgetragen. Bei Gesteinsproben wurde hier jeweils direkt die Teufe angesetzt, aus 
der die Probe entnommen wurde, während bei den hydraulischen Testdaten die Mittelpunkte der 
Filterstrecke als Teufe verwendet wurde. Weiterhin wurden sowohl die punktuellen Einzelmessungen 
als auch die Probenmittelwerte betrachtet (Abb. 68 bis Abb. 71). Dabei zeigt sich erstens, dass die 
Gebirgspermeabilitäten um ca. ein bis vier Größenordnungen über den Gesteinspermeabilitäten lie-
gen (Abb. 72), was als Beleg dafür anzusehen ist, dass es sich bei den Gesteinseinheiten des Rotlie-
genden um Kluftgrundwasserleiter handelt und zweitens, dass sowohl die Gesteins- als auch 
Gebirgspermeabilitäten mit der Tiefe abnehmen. 
In Abb. 68 sind punktuelle Messdaten und in Abb. 69 Probenmittelwerte bzw. Mittelwerte mehrerer 
hydraulischer Tests einer Bohrung dargestellt. Zum Vergleich sind die Permeabilitäts-
Tiefenbeziehungen für kristalline Gesteine nach Stober & Bucher (2007) (fette gestrichelte schwarze 
Linie) und Ingebritsen & Manning (1999) (dünne gestrichelte schwarze Linie) dargestellt. Abb. 70 
zeigt die Permeabilitäts-Teufenbeziehung für die Gesteinspermeabilität des Rotliegenden (dunkelrot: 
mittlere Korrelation; rot gestrichelt: Maximum; grün gestrichelt: Minimum) und Abb. 71 die Permea-
bilitäts-Tiefenbeziehung für die Gebirgspermeabilitäten des Rotliegenden (blau: mittlere Korrelation; 
rot gestrichelt: Maximum; grün gestrichelt: Minimum). 
 
 
Abb. 72: Box-Whisker-Plots zum Vergleich der Gesteins- und Gebirgspermeabilitäten des Rotliegenden im 
Gebiet des nördlichen Oberrheingrabens, des Sprendlinger Horstes, der Wetterau und des Saar-Nahe-
Beckens. (Gebirgspermeabilität = alle hydraulischen Testdaten; Gesteinspermeabilität, verwittert = alle 
Datenpunkte der Proben mit Entnahmetiefen kleiner 20 m; Gesteinspermeabilität, flach = alle Daten-
punkte der Proben von 20 bis 1.000 m Entnahmetiefe; Gesteinspermeabilität tief = PoroPerm-Daten der 
KWDB). 
 
Einzelne sehr niedrige Gesteinspermeabilitäten relativ oberflächennaher Proben (Abb. 68 und Abb. 
69) stammen von playafaziellen, pelitischen Proben im Bereich der Beckenachse, deren Permeabilitä-
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ten deutlich unter denen der für die Untersuchungen bevorzugt ausgewählten alluvialen und fluviati-
len grobklastischen Sedimentgesteine liegen.  
Zusätzlich ist zu berücksichtigen, dass es sich bei einigen der oberflächennahen Proben mit ver-
gleichsweise geringen Permeabilitäten um Gesteine handelt, die während der Diagenese eine stärke-
re Verringerung der Porosität durch Kompaktion und Mineralneubildung in den Porenräumen 
erfahren haben als andere, und bei denen sich seit der Exhumierung im Mesozoikum im Gegensatz 
zu den meisten anderen Proben keine nennenswerte sekundäre Porosität während der Telodiagene-
se gebildet hat.  
Anhand der Korrelationen zwischen Teufe und Gesteins- und Gebirgspermeabilitäten des Rotliegen-
den (Abb. 70 und Abb. 71) konnten folgende Gleichungen für die Permeabilitäts-Tiefenbeziehung 
abgeleitet werden: 
Gesteinspermeabilität: 
( ) ( ) 4,10ln8,0log −⋅−= zK M
 
KM = Gesteinspermeabilität [m²] 
z = Tiefe [m u. GOK] 
Gebirgspermeabilität: 
( ) ( ) 15,8ln92,0log −⋅−= zKG
 
KG = Gebirgspermeabilität [m²] 
z = Tiefe [m u. GOK] 
Die mit Hilfe dieser Gleichungen berechneten Gebirgspermeabilitäten des Rotliegenden für die Re-
servoirtiefe im nördlichen Oberrheingraben liegen im Bereich zwischen ca. 1∙ 0 -16 und 1∙10 -15 m². 
Somit werden weder mit der Gleichung für die mittlere Gebirgspermeabilität noch mit der für die 
maximale Gebirgspermeabilität die Mindestpermeabilität für eine hydrothermale Nutzung erreicht. 
Aufgrund der hohen Mächtigkeiten des Rotliegenden, ist jedoch zu vermuten, dass die Transmissibili-
täten für eine hydrothermale Nutzung ausreichend hoch sind. Auch aufgrund der senkrecht zur Be-
ckenachse variierenden faziellen Ausbildung können in Bereichen, in denen fluviatile und äolische 
klastische Sedimentgesteine in großen Mächtigkeiten anstehen, durchaus ausreichend hohe Ge-
birgspermeabilitäten erwartet werden. Dass solche mächtigen, potenziell gut durchlässigen Sand-
stein- und Konglomeratschichten im nördlichen Oberrheingraben vorkommen, zeigen die Profile der 
Bohrungen Gimbsheim 2, Stockstadt 33R und Weiterstadt 1 (Abb. 60). Aus diesen Bohrungen liegen 
für einzelne Proben auch Gesteinspermeabilitäten vor, die um mehr als 2 Größenordnungen über 
den mit der oben genannten Beziehung extrapolierten Gebirgspermeabilitäten liegen (Abb. 71). Dies 
zeigt, dass je nach Petrographie und diagenetischen Veränderungen auch in Versenkungstiefen von 
mehr als 2 km noch hochporöse und hochpermeable Konglomerat- oder Sandsteinhorizonte vor-
kommen können und nicht nur die kluftbestimmte Gebirgspermeabilität ausschlaggebend ist. 
Weiterhin sind, da auch die Gesteine des Rotliegenden als Kluftgrundwasserleiter zu klassifizieren 
sind, dieselben permeabilitätserhöhenden Einflüsse an Störungszonen zu erwarten, wie sie bereits 
für die Gesteine des Grundgebirges beschrieben wurden (Kapitel 6.1.3.2). Zusätzliche Ergiebigkeiten 
bei der hydrothermalen Erschließung können sich außerdem durch dem Tertiär direkt unterlagernde 
Verwitterungszonen des Rotliegenden mit erhöhter Gesteinspermeabilität ergeben. Generell werden 
für die Gesteine des Rotliegenden im hessischen Teil des Oberrheingrabens ähnlich gute Reservoir-
(Gl. 6.1)  
(Gl. 6.2)  
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bedingungen wie für den Buntsandstein im restlichen Oberrheingraben (Stober & Jodocy 2009, Jodo-
cy & Stober 2011) erwartet. 
Zur Betrachtung des Zusammenhangs zwischen Gebirgspermeabilität und Störungssystem wurden in 
den Schichtenverzeichnissen vermerkte Angaben zu Störungs- oder Kluftzonen erfasst. Somit konn-
ten Erhöhungen der Gebirgspermeabilität direkt mit Störungszonen oder Bereichen erhöhter Klüf-
tung in Verbindung gebracht werden. Dies soll ermöglichen, die maximal zu erwartende 
Gebirgspermeabilität in tektonisch stark beanspruchten Gebieten wie dem nördlichen Oberrheingra-
ben besser abzuschätzen zu können.  
Der Vergleich der Gebirgspermeabilitäten der Bohrungen, für die keine Angaben zu Klüften oder Stö-
rungszonen vorlagen, mit denen der Bohrungen, bei denen explizite Hinweise auf angetroffene Stö-
rungs- oder Kluftzonen dokumentiert sind, zeigt eine deutliche Verschiebung der 
Gebirgspermeabilität hin zu höheren Werten. So liegen sowohl für die beiden hier getrennt betrach-
teten Gebiete des Rotliegenden in Hessen und Rheinland-Pfalz die Mittelwerte der störungsbeein-
flussten Gebirgspermeabilität um ca. eine Größenordnung über der nicht beeinflussten. Dies gilt 
ebenso für die geringsten Werte der Gebirgspermeabilität, während die höchsten Werte sowohl bei 
störungsbeeinflussten als auch unbeeinflussten Bereichen in der Größenordnung von 1∙10-4 m/s bzw. 
1∙10-11 m² liegen. Diese Übereinstimmung des maximalen Wertebereichs weist darauf hin, dass auch 
in der Gruppe der unbeeinflussten Bohrungen noch Bohrungen vorliegen, die Kluftzonen oder Stö-
rungszonen angetroffen haben, die in den Schichtenverzeichnissen jedoch nicht dokumentiert wur-
den. Genauere Aussagen zur Quantifizierung des Störungseinflusses auf die Gebirgspermeabilität des 
Rotliegenden sind somit anhand der vorliegenden Daten noch nicht möglich.  
 
 
Abb. 73: Vergleich der Gebirgsdurchlässigkeiten des Rotliegenden im Saar-Nahe-Becken (Rheinland-
Pfalz) und Hessen, untergliedert nach Daten aller Bohrungen (oben) und Daten von Bohrungen, deren 
Schichtenverzeichnisse Hinweise zu Störungs- oder Kluftzonen enthalten. 
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6.3 Zechstein 
6.3.1 Paläogeographie 
Im Zechstein erfolgte ein Vorstoß des arktischen Meeres in die nördliche und südliche Senkungs-
struktur des variszischen Vorlands. Entlang der Hessischen Senke drang das Meer bis in den heutigen 
Odenwald und das Gebiet des heutigen Oberrheingrabens vor. Zyklische kurzzeitige Meerespiegel-
schwankungen führten zu Abschnürungen der nördlichen Salzwasserzuflüsse. Dies führte in Verbin-
dung mit dem herrschenden Trockenklima zur Ablagerung von zyklischen Salzserien in den 
abgeschnürten Becken (Walter 2007).  
 
 
Abb. 74: Paläogeographische Karte des späten Zechsteins, verändert nach (Ziegler 1990), ergänzt mit der 
hessischen Landesgrenze in rot. 
 
Die Sedimente des Zechsteins treten heute entlang der Aufschlüsse des paläozoischen Grundgebirges 
am Ostrand des Rheinischen Schiefergebirges, in der Frankenberger Bucht, am Kellerwald und in der 
Korbacher Bucht auf. Weitere Vorkommen finden sich im Richelsdorfer Gebirge, im Baumbacher 
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Aufbruch sowie rund um den Werra-Grauwacken-Aufbruch und im Ostteil der Wetterau sowie des 
kristallinen Odenwalds. Die Verbreitung des Zechsteins und das Ablagerungsmilieu lässt sich groß-
maßstäblich anhand der paläogeographischen Karte von Ziegler (1990) ableiten (Abb. 74) und wurde 
in Details durch Daten aus der GÜK300 (HLUG 2007a) ergänzt. Kleinmaßstäblichere paläogeographi-
sche und Faziesverteilungskarten für einzelne Formationen des Zechsteins in Hessen, aus denen die 
jeweils zu erwartende Gesteinsart abgeleitet werden kann, finden sich bei Kowalczyk et al. (1978), 
Kulick et al. (1984) und Hug (2004). Im Submodell Nordost Hessen waren die Tiefenlinienkarten der 
Oberkante des Leine-Karbonats (zLCA, Plattendolomit) der K+S AG (2003) ein wichtiger Eingangsda-
tensatz für die Modellierung.  
Die paläogeographischen Karten des Zechsteins (z. B. Boigk & Schöneich 1974, Ziegler 1990) (Abb. 74) 
zeigen eine geringmächtige Verbreitung auch innerhalb des Oberrheingrabens westlich der Oden-
wald-Spessart-Schwelle sowie östlich davon im Odenwald. Da sich diese randfaziellen Sedimente nur 
schwer von den Sedimenten des Rotliegenden unterscheiden lassen, ist in keiner der Bohrungen 
innerhalb des Oberrheingrabens Zechstein beschrieben. Es ist vielmehr davon auszugehen, dass lokal 
die oberen Meter des Rotliegenden Zechstein entsprechen. Im Gegensatz dazu kann im Buntsand-
stein-Odenwald der Zechstein faziell vom Buntsandstein abgegrenzt werden (Hug & Vero 2008). Die 
Mächtigkeit des Zechsteins im Odenwald wurde anhand der Verbreitungsgrenze nach Ziegler (1990) 
und außerhalb von Hessen liegenden Bohrungen (Aufschlussbohrung Grosswallstadt 6, TK: 6120, 
ArNum.: 0015) abgeschätzt. 
6.3.2 Geothermische Eigenschaften des Zechstein 
Aufgrund ihrer hohen Verkarstungsanfälligkeit und geringen Tiefenlage sind die Gesteine des Zech-
steins in Hessen nicht für eine tiefengeothermische Stromerzeugung oder Heizwärmegewinnung 
geeignet. Wärmeleitfähigkeiten, Temperaturleitfähigkeiten, Permeabilitäten und Porositäten ver-
schiedenster Gesteine des Zechsteins wurden im Rahmen des Forschungsprojektes von Nehler (2011) 
gemessen und ausgewertet und sind zusammengefasst in Anhang A.7.5 dargestellt. 
Die PoroPerm-Daten der KW-Industrie (Abb. 21) bestätigen die Ergebnisse der eigenen Messungen, 
die für Kalk-, Ton- und Salzgesteine sehr geringe Porositäten und Permeabilitäten ergeben haben. Bei 
allen untersuchten Gesteinen des Zechsteins handelt es sich um Kluft- oder Karstgrundwasserleiter 
bzw. aufgrund der duktilen Eigenschaften der Ton- und Salzgesteine, die die Bildung eines hydrau-
lisch aktiven Trennflächengefüges verhindern, um Grundwassernichtleiter.  
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6.4 Buntsandstein 
Die Gesteine des Buntsandsteins wurden im Rahmen der vorliegenden Arbeit zunächst hessenweit 
allgemein und im Detail für das Gebiet des nördlichen Oberrheingrabens untersucht. Diese Trennung 
begründet sich durch die strukturelle Lage der Vorkommen des Buntsandsteins in Hessen. In Nord-
osthessen, wo die Gesteine des Buntsandsteins großflächig an der Oberfläche anstehen und Mäch-
tigkeiten von mehr als 1.400 m erreicht werden, existieren zahlreiche aufgelassene und aktive 
Steinbrüche, die umfassende Aufschlussuntersuchungen und Probenahmen ermöglichen. In diesem 
Gebiet reicht die Basis des Buntsandsteins jedoch maximal bis in eine Tiefe von -500 m ü NN (ca. 
1.000 m u. GOK), so dass die berechneten Untergrundtemperaturen nie mehr als 55 °C erreichen 
(Anhang D.4.4). Der Buntsandstein in Nordosthessen kann daher nicht für die geothermische Strom-
erzeugung genutzt werden (Kapitel 8.3.3). Im nördlichen Oberrheingraben liegt der Buntsandstein in 
einer Tiefe von mehr als -2.500 m ü NN (Boigk & Schöneich 1970) und weist somit Temperaturen auf, 
die eine Nutzung zur tiefengeothermischen Stromerzeugung ermöglichen. Der Buntsandstein des 
unmittelbar östlich gelegenen Odenwalds wurde durch Scheuvens (2008) umfassend beprobt, auf 
den Modalbestand, Diagenesemerkmale, Korngröße und Fazies hin untersucht und lithostratigra-
phisch eingeordnet. Diese Probensammlung konnte neben eigenen Beprobungen zur Untersuchung 
der geothermischen Gesteinseigenschaften genutzt werden. 
 
 
Abb. 75: Paläogeographie des Buntsandsteins, verändert nach Ziegler (1990), ergänzt mit der hessischen 
Landesgrenze in rot; 100 m Isopachen nach Paul (1982). 
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6.4.1 Geologie 
Durch einen globalen Meeresspiegeltiefstand kam es am Ende des Zechsteins zu einer Regression des 
Zechsteinmeeres und zu terrestrischen Abtragungs- und Ablagerungsbedingungen im Norddeutschen 
Becken und in den sich südlich anschließenden Teilbecken (Abb. 75). Das Norddeutsche Becken war 
im Süden durch die Reste des variszischen Gebirges (London-Brabanter Massiv, Rheinisches Massiv, 
Böhmisches Massiv und die Vindelizische Schwelle) und im Norden durch den Fennoskandischen 
Schild begrenzt. Das Süddeutsche Teilbecken wurde über die Hessische Senke und die Eifel-Nord-
Süd-Zone durchgehend mit dem norddeutschen Sedimentationsraum verbunden. Im Süddeutschen 
Teilbecken, zu dem auch Hessen gehörte, wurden während des gesamten Buntsandsteins von den 
umgebenden Landmassen geschüttete Sedimente unter fluvio-lakustrinen Bedingungen abgelagert. 
Dabei überstieg der Sedimenteintrag im Süddeutschen Teilbecken während des Unteren und Mittle-
ren Buntsandsteins die Subsidenzraten. Dies führte nach Backhaus (1968) dazu, dass die pelitischen 
Teilabschnitte der asymmetrischen Sohlbankzyklen, die zur Eingrenzung der Formationen bzw. Fol-
gen dienen, vom Unteren zum Mittleren Buntsandstein sukzessive nach Norden verlagert wurden. 
Die Mächtigkeiten im süddeutschen Randbereich sind deutlich geringer als im Norddeutschen Be-
cken. Das klastische Sediment wird in südlicher Richtung insgesamt grobkörniger, schlechter sortiert 
und reich an Geröllen und Gesteinsfragmenten, was auf kürzere Transportstrecken und einen gerin-
geren Reifegrad der Sedimente hinweist (Backhaus 1968). 
Diese fazielle Differenzierung und unterschiedliche Mächtigkeitsverteilung bildet die SSW-NNE ver-
laufende Senkungszone der Hessischen Senke deutlich ab (Paul 1982, Walter 2007). Die Mächtigkeit 
nimmt generell in nördliche Richtung auf das Norddeutsche Becken hin zu (Diederich 1966). Im Süd-
deutschen Teilbecken herrschten gröbere Schüttungen vor, die vorwiegend fluviatil unter semiariden 
Klimabedingungen und durch Wadis transportiert wurden und deren starke erosive Wirkung an der 
Basis einer neuen Sedimentationseinheit u. a. aus der Pfalz beschrieben wird, und nach Backhaus 
(1968) dafür sorgt, dass die pelitischen Sedimente im südlichen Teilbecken geringmächtig oder nicht 
erhalten sind.  
Der Sedimenteintrag stammt überwiegend vom Armorikanischen und vom London-Brabanter Massiv 
im Westen und Südwesten sowie dem Böhmischen Massiv und der Vindelizischen Schwelle (Abb. 75) 
im Südosten (Backhaus 1968). Das von Südwesten kommende Material wurde der Hessischen Senke 
folgend nach Norden in das zentrale Norddeutsche Becken transportiert. Nach Backhaus (1968) und 
Diederich (1966) mischte sich im Spessart und in der Rhön diesen Schuttströmen Material vom Böh-
mischen Massiv bei.  
Im Norddeutschen Becken ist nach Paul (1982) die Gesteinsausbildung innerhalb des Beckens außer-
gewöhnlich konstant und ermöglicht die lithostratigraphische Feinkorrelation über eine größere Ent-
fernung. Im südlichen Teilbecken und am südlichen Beckenrand des Norddeutschen Beckens 
beeinflussen örtliche Faktoren, wie die Schüttung von alluvialen Fächern, stärker die allgemeine Se-
dimentation, so dass eine überregionale, beckenweite Korrelation erschwert ist (Paul 1982) und 
überwiegend lokale lithostratigraphische Gliederungen (z. B. Kulick 1966) vorliegen. 
Zur Ablagerung von feinklastischen lakustrinen Sedimenten und insbesondere salinaren Abfolgen 
kommt es im Süddeutschen Teilbecken erst mit Einsetzen des Röts des Oberen Buntsandsteins. Diese 
Ablagerungen weisen auf das Vordringen des nördlich gelegenen Meeres entlang der Hessischen 
Senke bis in den hessisch-fränkischen Raum (Abb. 75) hin (Kowalczyk et al. 1978, Dersch-Hansmann 
& Hug 2004). 
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6.4.2 Geothermische Eigenschaften des Buntsandsteins 
6.4.2.1 Probenmaterial 
Insgesamt standen für den Buntsandstein 248 Proben aus Hessen und angrenzenden Regionen zur 
Verfügung, aus denen die geothermischen Eigenschaften bestimmt wurden. Vor der statistischen 
Auswertung wurden diese zunächst entsprechend ihrer Korngröße in Pelit (Ton-, Siltsteine und Pelit-
Sandstein-Wechselfolgen), Fein-, Mittel- und Grobsandstein untergliedert. Die ca. 70 Proben des 
Odenwalds wurden als Aufschlussanalog für den Buntsandstein im Oberrheingraben unter Berück-
sichtigung des Modalbestandes und der diagenetischen Zemente im Detail untersucht. 
Die Messungen der Wärme- und Temperaturleitfähigkeit, der Dichte, Porosität und 
Gesteinspermeabilität wurden überwiegend an Proben, die in Aufschlüssen an der Oberfläche 
entnommen wurden, und nur vereinzelt an Bohrkernen aus den Bohrkernlagern des HLUG 
durchgeführt. Die Auswertungen für einzelne Teilregionen erfolgten z. T. bereits in den Arbeiten von 
Mack (2007), Schumann (2009) und Schubert (2011). Eine Gesamtbetrachtung aller für den 
Buntsandstein verfügbaren Werte wurde erstmals im Rahmen der vorliegenden Arbeit erstellt. In den 
oberflächennahen Aufschlüssen sind verwitterungsbedingte Änderungen der thermophysikalischen 
und hydraulischen Eigenschaften zu erwarten. Daher ist der Vergleich mit Daten, die an 
Gesteinsproben aus größeren Entnahmetiefen ermittelt wurden, wichtig für die Einordnung der 
gemessenen Wertebereiche. 
6.4.2.2 Thermophysikalische Gesteinseigenschaften 
Die Wärme- und Temperaturleitfähigkeit der Gesteine des Buntsandsteins nimmt im Mittel mit stei-
gender Korngröße von ca. 2,0 W/(m∙K) und 0,9∙10-6 m²/s bei pelitischen Gesteinen und Pelit-
Sandstein-Wechselfolgen auf ca. 2,75 W/(m∙K) und 1,7∙10-6 m²/s bei Grobsandsteinen zu (Abb. 76 & 
Abb. 77).  
 
 
Abb. 76: Wärme- gegen Temperaturleitfähigkeit aller Buntsandsteinproben, untergliedert nach Litholo-
gie. Der lineare Zusammenhang zwischen den beiden Eigenschaften ist deutlich zu erkennen. 
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Der Wertebereich ist damit dem der klastischen Sedimente des Rotliegenden (Kapitel 6.2.5) sehr 
ähnlich. Der generelle lineare Zusammenhang zwischen Wärmeleitfähigkeit und Temperaturleitfä-
higkeit wird durch die Messungen bestätigt. Die spezifischen Wärmekapazitäten der ofentrockenen 
Gesteine liegen im Mittel zwischen 670 und 715 J/(kg∙K). 
 
 
 
 
Abb. 77: Box-Whisker-Plots für die Wärmeleitfähigkeit, Temperaturleitfähigkeit und spezifische Wärme-
kapazität des Buntsandsteins, untergliedert nach Lithologie. 
 
Die Standardabweichungen und die in Abb. 77 dargestellten Interquartilsbereiche betragen für die 
einzelnen Sandsteingruppen meist mehr als 0,4 W/(m∙K) bzw. 0,3∙10-6 m²/s. Die natürliche Schwan-
kung der thermophysikalischen Gesteinseigenschaften liegt damit bei ca. 15 % für die Wärmeleitfä-
higkeit und bei ca. 20 % für die Temperaturleitfähigkeit. Trägt man die Wärmeleitfähigkeit gegen die 
Porosität auf (Abb. 78), wird deutlich, dass diese beiden Eigenschaften negativ miteinander korreliert 
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sind. Die Wärmeleitfähigkeit nimmt mit zunehmender Porosität tendenziell ab und variiert bei glei-
cher Porosität für die einzelnen Gesteinsarten meist nur noch um ca. 0,5 W/(m∙K). Die Wärmeleitfä-
higkeit des Buntsandsteins lässt sich daher bei gleichzeitiger Kenntnis der Gesteinsporosität genauer 
prognostizieren.  
 
Tabelle 12: Ergebnisse der statistischen Auswertung der thermophysikalischen Gesteinseigenschaften 
Wärme-, Temperaturleitfähigkeit und spezifische Wärmekapazität (unter ofentrockenen Bedingungen) 
des Buntsandsteins, untergliedert nach Lithologie. 
Gesteinsart λ 
[W/(m∙K)] 
n  κ 
[10-6 m²/s] 
n cp 
[J/(kg∙K)] 
n  
Pelit 2,00 ± 0,61 76 0,91 ± 0,22 40 - 0 
Sandstein, undiff. 2,59 ± 0,44 2.061 1,59 ± 0,33 712 707 ± 085 1.043 
Feinsandstein 2,53 ± 0,49 602 1,54 ± 0,27 340 713 ± 077 495 
Mittelsandstein 2,57 ± 0,44 536 1,61 ± 0,25 54 669 ± 102 168 
Grobsandstein 2,76 ± 0,47 306 1,69 ± 0,40 51 674 ± 082 71 
 
 
Abb. 78: Mittelwerte der Wärmeleitfähigkeit gegen Mittelwerte der Porosität aller Buntsandsteinproben, 
untergliedert nach Lithologie. Der im Diagramm angegebene Korrelationskoeffizient bezieht sich auf alle 
Proben. Für die Feinsandsteine wurde ein Korrelationskoeffizient von R² = 0,56, für die Mittelsandsteine 
von R² = 0,79, für die Grobsandsteine von 0,79 und für die undifferenzierten Sandsteine von R² = 0,73 be-
stimmt. 
6.4.2.3 Hydraulische Gesteinseigenschaften 
Die Gesteinspermeabilität der Buntsandsteinproben wurde aufgrund der zu erwartenden hohen 
Werte ausschließlich mit dem Minipermeameter bestimmt. Wie die Untersuchungen von Jaritz 
(1999), Bär (2008) und Rüther (2011) zeigen, stimmt die mit dem Minipermeameter gemessene 
scheinbare Permeabilität bei Werten größer 1∙10-16 m² sehr gut mit der intrinsischen Permeabilität, 
die mit dem Säulenpermeameter bestimmt wird, überein. Die Sandsteine des Buntsandsteins weisen 
keine Permeabilitäten kleiner als 1∙10-16 m² auf (Abb. 79), so dass mit ausreichender Sicherheit 
angenommen werden kann, dass die mit dem Minipermeameter gemessenen scheinbaren 
Permeabilitäten repräsentativ sind.  
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Die Gesteinspermeabilitäten liegen im Bereich zwischen ca. 1∙10-16 m² und 5∙10-12 m², wobei die 
Mittelwerte je nach Gesteinsart zwischen 1∙10-13 m² bei Mittel- und Grobsandsteinen und 1∙10-14 m² 
bei Feinsandsteinen bzw. 1∙10-15 m² bei pelitischen Gesteinen liegen. Die Gesteinsporositäten 
schwanken zwischen 3 und 27 % (Abb. 79), wobei die Mittelwerte mit der Korngröße ansteigend bei 
ca. 11 % für Feinsandsteine, ca. 14 % für Mittelsandsteine und bei ca. 15 % für Grobsandsteine liegen 
(Tabelle 13). Demnach bestätigt sich, wie in Abb. 79 dargestellt, die positive Korrelation zwischen 
Porosität und Permeabilität. Diese Korrelation wird für verschiedene Sandsteine auch durch das 
fraktale Porenraummodell von Pape et al. (1999) mathematisch beschrieben. Die gemessenen 
Permeabilitäten der Buntsandsteinproben plotten im Porositäts-Permeabilitätsdiagramm (Abb. 79) 
oberhalb der von Pape et al. (1999) ermittelten Korrelationskurven für nicht weiter differenzierte 
Sandsteine oder Sandsteine des Rotliegenden des Nordostdeutschen Beckens, die faziell mit denen 
des Buntsandsteins des süddeutschen Teilbeckens vergleichbar sind (Gaupp et al. 1998). Dies wird 
insbesondere bei Porositäten von weniger als 10 % deutlich. Auch zeigt sich bei Porositäten von mehr 
als 10 % keine so deutliche Steigerung der Permeabilität wie von Pape et al. (1999) angegeben. 
Gründe hierfür könnten Unterschiede in der Porenraumgeometrie sein, deren Untersuchungen den 
Rahmen der vorliegenden Arbeit jedoch sprengen würde. Ein anderer Grund könnte die gegenüber 
dem Säulenpermeameter geringere Genauigkeit der Messungen mit dem Minipermeameter sein, 
aufgrund dessen eine höhere Messwertstreuung auftritt. Die generelle positive Korrelation von 
Porosität und Permeabilität zeigt sich auch bei den von Jodocy & Stober (2011, Abb. 10) 
präsentierten PoroPerm-Daten für den südlichen und mittleren Oberrheingraben. 
 
 
Abb. 79: Gesteinspermeabilität gegen Porosität aller Buntsandsteinproben, untergliedert nach Lithologie. 
Der im Diagramm angegebene Korrelationskoeffizient bezieht sich auf alle Proben. Zum Vergleich stellen 
die Linien den Zusammenhang von Porosität und Permeabilität nach dem Modell der fraktalen Poren-
raumgeometrie von Pape et al. (1999) für verschiedene Gesteinsarten dar. NEDB = Nordostdeutsches Be-
cken. 
 
Die Ergebnisse der Porositäts- und Permeabilitätsmessungen zeigen, dass die Mittel- und 
Grobsandsteine des Buntsandsteins bei gleicher Porosität eine höhere Gesteinspermeabilität als die 
Feinsandsteine aufweisen. Ob dies für die untersuchten Gesteine des Buntsandsteins allein durch die 
Korngröße oder auch den Gehalt an toniger und siltiger Matrix begründet ist, lässt sich aufgrund 
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fehlender Detailuntersuchungen und einer zu geringen Anzahl an Porositätsmessungen noch nicht 
abschließend beurteilen. Die Untersuchgung der Einflussfaktoren auf den Zusammenhang zwischen 
Porosität und Permeabilität der Gesteine des Buntsandsteins ist nicht im Rahmen der vorliegenden 
Arbeit möglich und bietet sich als Fragestellung für zukünftige Studien an. 
 
Tabelle 13: Ergebnisse der statistischen Auswertung der Gesteinseigenschaften Porosität und Permeabili-
tät (eigene Messungen unter ofentrockenen Bedingungen) des Buntsandsteins, untergliedert nach Litho-
logie. 
Gesteinsart Porosität  
[%] 
n Log Permeabilität 
[m²] 
n  
Pelit - 0 -15,04 ± 0,77 71 
Feinsandstein 11,3 ± 5,0 26 -13,90 ± 1,20 680 
Mittelsandstein 14,1 ± 1,9 4 -12,97 ± 0,61 507 
Grobsandstein 15,3 1 -12,97 ± 0,64 309 
Sandstein 10,3 ± 2,4 22 -13,57 ± 1,04 2.605 
 
Für den Buntsandstein im nördlichen Oberrheingraben liegen keine PoroPerm-Daten der KW-
Industrie vor, da dieser dort größtenteils erodiert ist und nicht durch Bohrungen angetroffen wurde. 
Erst südlich der Linie Worms-Bensheim ist Buntsandstein in für die tiefengeothermische Nutzung 
interessanten Mächtigkeiten von mehr als 50 m zu erwarten (Abb. 81). PoroPerm-Daten der KW-
Industrie existieren nur für den mittleren und südlichen Teil des Oberrheingrabens und wurden von 
Jodocy & Stober (2011) zusammengetragen und statistisch ausgewertet. Jodocy & Stober (2011) 
berücksichtigten Gesteinspermeabilitäten von Bohrkernen des Buntsandsteins aus Tiefen von mehr 
als 2 km im mittleren und südlichen Oberrheingraben sowie Porositätmessungen aus 
bohrlochgeophysikalischen Logs. 
Beim Vergleich dieser Daten mit den Ergebnissen der eigenen Porositäts- und 
Permeabilitätsmessungen von oberflächennah anstehenden Gesteinen des Buntsandsteins zeigen 
sich wesentliche Unterschiede. Die Gesteine des Buntsandsteins im Oberrheingraben weisen einen 
deutlich geringeren Schwankungsbereich der Porosität von nur 5 bis 12 % auf. Die Porosität ist damit 
um ca. 50 % geringer als bei den an der Oberfläche anstehenden Gesteinen. Die Reduktion der 
Porosität auf im Mittel ca. 7 % erfolgte vermutlich im Zuge der Auflast und den mit der Versenkung 
einhergehenden diagenetischen Veränderungen (Zementneubildung). Dementsprechend ist auch die 
Gesteinspermeabilität der Proben aus dem Oberrheingraben um ein bis zwei Größenordnungen 
geringer (Abb. 80) und liegt nach Jodocy & Stober (2011) im Mittel bei nur noch 1∙10 -15 m² 
(Kernuntersuchungen) bzw. 2∙10 -14 m² (Bohrlochgeophysik). Damit ist davon auszugehen, dass die 
Gesteinspermeabilität des Buntsandsteins in Reservoirtiefe keinen wesentlichen Beitrag zur 
Ergiebigkeit mehr leistet. Die Ergiebigkeit des Buntsandsteins beruht nach dem vorliegendem 
Datenstand im nördlichen Oberrheingraben ebenso wie beim Rotliegend weitgehend auf der 
kluftbestimmten Gebirgspermeabilität. 
6.4.2.4 Gebirgspermeabilität 
Zur Ermittlung der Gebirgspermeabilität wurde ausschließlich auf Literaturdaten zur Durchlässigkeit 
des Buntsandsteins in Hessen, Rheinland-Pfalz und Baden-Württemberg von Dürbaum et al. (1969), 
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Schraft & Rambow (1984), Prinz & Holtz (1989), Bitzer (2004), Schraft (2005) und Stober & Jodocy 
(2009) zurückgegriffen.  
Der Buntsandstein ist demnach als Kluftgrundwasserleiter einzustufen, der jedoch in einzelnen 
Schichtabschnitten mit größeren durchflusswirksamen Restporenvolumen auch Eigenschaften eines 
Porengrundwasserleiters aufweisen kann. Obwohl diese Beobachtungen durch zahlreiche Arbeiten 
gestützt sind (Schraft & Rambow 1984, Prinz & Holtz 1989 und Bitzer 2004), konnten nach Bitzer 
(2004) aus bisherigen Pumpversuchsauswertungen bislang keine Hinweise auf ein typisches Doppel-
Porositäts-Verhalten (Kluft-Matrix-System) nachgewiesen werden. 
Die maßgeblichen Wasserwegsamkeiten im Buntsandstein werden nach Heitele (2001) in erster Linie 
entlang von Schichtflächen sowie entlang der vorwiegend senkrecht dazu orientierten Kluft- und 
Störungssysteme angenommen. Bei gleichmäßigen Trennflächenabständen im Metermaßstab kann 
nach Bitzer (2004) zumindest bei großräumigen Betrachtungen von einer vergleichsweise homoge-
nen, kluftgestützten Durchlässigkeitsverteilung ausgegangen werden, die durch bisherige Erfahrun-
gen und Kenntnisse bestätigt wird. 
Die mittlere horizontale Gebirgsdurchlässigkeit des Buntsandsteins der Pfälzer Mulde wurde von 
Bitzer (2004) durch die Auswertung von Pumpversuchen nach Logan (1964) und Theis & Jacob 
(Krusemann & De Ridder 1990) aus 121 Brunnen und Bohraufschlüssen ermittelt. Ähnliche Auswer-
tungen nach Dupuit & Thiem und Theis (Krusemann & De Ridder 1990) sowie mittels vereinfachen-
den Methoden nach Bieske (1956) und Dürbaum (1957) wurden von Schraft & Rambow (1984) mit 
den Daten von 206 Hydraulischen Tests und von Dürbaum et al. (1969) für den Buntsandstein Nord-
osthessens durchgeführt. Für alle Gebiete zeigt sich, dass die Gebirgsdurchlässigkeiten innerhalb 
eines relativ engen Wertebereichs variieren, der regional jedoch unterschiedlich ist (Abb. 80). So liegt 
der Wertebereich für den nordosthessischen Buntsandstein nach Schraft & Rambow (1984) und ei-
genen Auswertungen zwischen 1∙10-7 und 1∙10-4 m/s, der engere Wertebereich zwischen 1∙10-6 und 
1∙10-5 m/s und der Mittelwert bei ca. 3 bis 5∙10 -6 m/s, während Bitzer (2004) für den Buntsandstein 
der Pfälzer Mulde einen Wertebereich von 1∙10-7 bis 1∙10-3 m/s, einen engeren Wertebereich von 
2∙10-6 bis 1∙10-4 m/s und einen Mittelwert von ca. 3∙10-5 m/s angibt. Dieser Unterschied lässt sich 
primär mit der unterschiedlichen faziellen Ausbildung erklären. Der höhere Anteil grobklastischer 
Sedimente und der fehlende bis geringe Anteil an pelitischen Horizonten im proximalen Faziesbe-
reich des Odenwalds und der Pfalz führen zu höheren Gebirgsdurchlässigkeiten im Vergleich zu den 
distalen nordhessischen Abfolgen, in denen die pelitischen Horizonte und die Pelit-Sandstein-
Wechselfolgen deutlich mächtiger ausgebildet sind.  
Für die tonsteinreichen Abschnitte des Buntsandsteins geben Kriele & März (1981) und Prinz & Holtz 
(1989) Gebirgsdurchlässigkeiten im Bereich von 1∙ 10-7 bis 5∙10-6 m/s (Mittelwert: 5∙10-7 m/s) und für 
die sandsteinreichen Abschnitte von 1∙10-6 bis 1∙10-4 m/s (Mittelwert: 1 bis 3∙10-5 m/s) an. Nach Prinz 
& Holtz (1989) bestätigen diese Ergebnisse, dass die Durchlässigkeit des Buntsandsteingebirges im 
einzelnen sehr stark vom Anteil der Sandsteinbänke und ihrer Durchtrennung mit Mittel- und Groß-
klüften sowie vor allen Dingen von tektonischen und auch atektonischen Zerrüttungs- und Auflocke-
rungszonen abhängig ist.  
Insgesamt unterstützen die Ergebnisse dieser Auswertungen jedoch, wie von Bitzer (2004) beobach-
tet, die Annahme einer im regionalen Betrachtungsmaßstab weitgehend homogenen räumlichen 
Durchlässigkeitsverteilung, bei der die mittleren Gebirgsdurchlässigkeiten zwischen den einzelnen 
Schichtfolgen des Buntsandsteins nur wenig variieren.  
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Daten zur Gebirgspermeabilität des Buntsandsteins im Untergrund des mittleren und südlichen 
Oberrheingrabens wurden durch Auswertung hydraulischer Tests der KW-Industrie von Stober & 
Jodocy (2009) zusammengestellt. Da in diesen Studien die nördlichsten Datenpunkte zum Buntsand-
stein im Bereich von Bruchsal liegen, können diese Daten zwar als Vergleichswerte für den Buntsand-
stein im hessischen Teil des Oberrheingrabens herangezogen werden, sind aber nur mit Vorbehalt 
übertragbar. Aufgrund des Fehlens eigener Werte für den hessischen Teil des Oberrheingrabens sind 
sie jedoch Werten, die entweder an Proben von Aufschlüssen des Grabenrands ermittelt wurden 
oder aus der Auswertung von oberflächennahen Pumpversuchen stammen, vorzuziehen. Wie in Abb. 
80 dargestellt, liegt die Gebirgspermeabilität des Buntsandsteins im nördlichen Oberrheingraben um 
ein bis zwei Größenordnungen unter den oberflächennah ermittelten Gebirgspermeabilitäten. Dies 
ist vermutlich durch erneute diagenetische Zementierung im Grabenbereich begründet sowie primär 
durch die, aufgrund der größeren Auflast, geringeren Kluftöffnungsweiten. 
 
 
Abb. 80: Vergleich der Gebirgs- und Gesteinspermeabilitäten für den Buntsandstein in Hessen und an-
grenzenden Gebieten aus eigenen Untersuchungen und verschiedenen Veröffentlichungen (siehe Anga-
ben in der Abbildung). Rote Box-Whisker-Plots geben Gesteinspermeabilitäten, schwarze 
Gebirgspermeabilitäten wieder. Die rechte Spalte gibt die Anzahl der Datenpunkte wieder. mORG = mitt-
lerer Oberrheingraben. Die Durchlässigkeitsklassen nach DIN 18130 sind farblich hervorgehoben. 
 
Stober & Jodocy (2009) geben für den Buntsandstein im Untergrund des Oberrheingrabens an, dass 
die niedrigsten Durchlässigkeiten in Bohrungen mit den kleinsten Teststrecken zu beobachten sind. 
Dieser Umstand wird mit dem weitständigen Kluftnetz im Buntsandstein und einer damit verbunde-
nen deutlich geringeren Wahrscheinlichkeit erklärt, durch eine Bohrung mit kleiner Testlänge im 
Gebirge eine hohe Ergiebigkeit anzutreffen. So sei die Wahrscheinlichkeit, mehrere offene Klüfte mit 
hoher Permeabilität anzufahren in Bohrungen mit großen Testlängen deutlich größer.  
Unterstrichen wird diese Annahme auch durch die Ergebnisse aus der Pumpversuchsauswertung, die 
bei Teststrecken über 100 m Länge im Buntsandstein Gebirgsdurchlässigkeiten im Bereich zwischen 
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T/H = 10–7 m/s und T/H = 10-5 m/s (entspricht Gebirgspermeabilitäten von ca. 10-14 bis 10-12 m²) und 
darüber ergeben (Stober & Jodocy, 2009).  
Diese Werte sind deutlich höher als der Mittelwert aller von Stober & Jodocy (2009) ausgewerteten 
Testkonfigurationen und nähern sich dem Wertebereich, der für den oberflächennah anstehenden 
Buntsandstein Nord- und Osthessens von Schraft & Rambow (1984) und Dürbaum et al. (1969) ermit-
telt wurde. Sie sind jedoch geringer als die von Bitzer (2004) für die westlich gelegene Pfälzer Mulde 
angegebenen Werte. Die für die Tiefenlage vergleichsweise hohen Gebirgsdurchlässigkeiten im Ober-
rheingraben können mit der stärkeren tektonischen Beanspruchung im Grabeninneren und der Viel-
zahl größerer aktiver Störungssysteme erklärt werden.  
Da bei tiefen Bohrungen zur geothermischen Nutzung grundsätzlich beabsichtigt ist, das identifizierte 
Reservoirgestein in großer Mächtigkeit zu erschließen, dürften im Falle des Buntsandsteins für Pro-
gnosezwecke die von Stober & Jodocy (2009) angegebenen Werte zu Gebirgsdurchlässigkeiten in 
Bohrungen mit großen Teststrecken von T/H > 2,4∙10-7 m/s ausschlaggebend sein (gestrichelte Linie 
in Abb. 80). 
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6.4.3 Buntsandstein im Odenwald und nördlichen Oberrheingraben 
Die Verbreitung des Buntsandsteins im nördlichen Oberrheingraben wird zum einen anhand der 
Oberflächenausbisse an den östlichen und westlichen Grabenschultern angezeigt und zum anderen 
durch Bohrungen im Grabeninneren belegt.  
 
Abb. 81: Übersichtskarte der Verbreitung des Buntsandsteins im Odenwald, Pfälzer Wald und nördlichen 
Oberrheingraben sowie Lage und stratigraphische Zuordnung der Probenahmepunkte und ausgewählter 
Bohrungen der KW-Industrie, in denen Gesteine des Buntsandsteins angetroffen wurden. Geologische 
Karte nach HLUG (2007a); Isopachen des Buntsandstein im nördlichen Oberrheingraben nach Boigk & 
Schöneich (1970). 
In unmittelbarer Nähe zum nördlichen Oberrheingraben finden sich Gesteine des Buntsandsteins 
entlang des östlichen Grabenrandes nur auf der Höhe von Heppenheim. Hier sind in einer randlichen 
Grabenscholle mehr als 100 m mächtige, vollständig gebleichte Sandsteine des Mittleren Buntsand-
steins (Klemm & Chelius 1894) erhalten geblieben, die nach heutiger Gliederung dem Unteren Bunt-
sandstein (Miltenberg-Formation) zugeordnet werden (Scheuvens 2008). Weitere Aufschlüsse am 
Grabenrand des Buntsandsteins finden sich westlich des Oberrheingrabens im Pfälzer Wald und öst-
lich und südöstlich des kristallinen Odenwalds im Buntsandstein des Odenwalds. Im nördlichen Ober-
rheingraben wurden die Gesteine des Buntsandsteins durch die Bohrungen Grünstadt 1, 
Heuchelheim 2 und WIAG Hessen 1 angetroffen (siehe auch Boigk & Schöneich 1970, Abb. 2 und 6). 
Die Isopachenkarte des Buntsandsteins im nördlichen Oberrheingraben von Boigk & Schöneich 
(1970) ist gut mit den westlich und östlich gelegenen Aufschlussgebieten und Bohrinformationen 
korrelierbar. Ohne Berücksichtigung der Möglichkeit einer detaillierten Auswertung seismischer Alt-
daten der KW-Industrie stellt sie somit die derzeit bestmögliche Abschätzung der zu erwartenden 
Verbreitung und Mächtigkeit des Buntsandsteins im Graben dar (Abb. 81). Abweichungen in der 
Mächtigkeit sind in Abhängigkeit des Paläoreliefs jedoch lokal zu erwarten. 
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Die Sedimentologie und Stratigraphie des Buntsandsteins wurde im südlichen und mittleren Oden-
wald durch zahlreiche Autoren anhand von Aufschlüssen und Bohrungen beschrieben (u. a. Backhaus 
1974, 1975, 1981, Backhaus & Heim 1995, Bindig & Backhaus 1995, Backhaus & Schwarz 2003, 
Dersch-Hansmann & Hug 2004 und Scheuvens 2008). Weitere Beschreibungen finden sich für die 
nördlichen und östlichen Aufschlüsse des Mittleren und Oberen Buntsandsteins zwischen Main und 
Fulda u. a. bei Laemmlein (1966), Backhaus (1967, 1969), Diederich & Laemmlein (1969), Lepper 
(1970), Backhaus & Reul (1971), Streit & Weinelt (1971) sowie Diederich & Hickethier 1975).  
6.4.3.1 Paläogeographie  
Der Buntsandstein wird im Bereich des Süddeutschen Teilbeckens lithostratigraphisch mit dem Auf-
treten einer ersten Sandschüttung gegen den Zechstein abgegrenzt, sofern ein allmählicher Über-
gang im Sediment vorliegt (Backhaus 1968). Dies führt bei der Parallelisierung der Buntsandsteinbasis 
der einzelnen Regionen zu Problemen. So füllte z. B. im Spessart und Odenwald der Bröckelschiefer, 
der nach heutiger Einstufung dem Zechstein zugeordnet wird, ein vorhandenes Relief im kristallinen 
Grundgebirge aus und ist überwiegend siltig bis tonig ausgebildet. In der westlich gelegenen Pfalz 
hingegen geht der sonst mm-schichtige Bröckelschiefer in meterdicke Feinsandbänke über (Backhaus 
1968), die klassischerweise bereits dem Buntsandstein zugeordnet werden (entspricht dem Tiger-
sandstein des obersten Zechsteins in Baden-Württemberg). Generell bestehen für den Buntsandstein 
des Süddeutschen Teilbeckens große Schwierigkeiten in der stratigraphischen Zuordnung, insbeson-
dere aufgrund der unterschiedlichen Benennung gleicher Einheiten mit lokalen/regionalen Namen. 
Dies führt in älteren Mächtigkeitskarten zu starken regionalen Mächtigkeitsschwankungen innerhalb 
des Süddeutschen Teilbeckens und ist bei deren Bewertung zu berücksichtigen. Abb. 82 stellt die im 
Rahmen dieser Arbeit genutzte stratigraphische Gliederung der Aufschlussgebiete im Bereich des 
nördlichen Oberrheingrabens dar. 
Der Bröckelschiefer wird als Ablagerung der letzten Transgression des Zechsteinmeeres gedeutet, die 
von einer Hebung im rückwärtigen Liefergebiet gefolgt war (Backhaus 1968). Aufgrund der aus der 
Hebung und einer globalen Regression resultierenden allmählich steigenden Reliefenergie und der 
somit verstärkten Erosion und Transportkraft (Backhaus 1968) gelangten zunehmend sandigere 
Komponenten ins Süddeutsche Teilbecken und führten zur Ablagerung des Heigenbrücken-
Sandsteins, der im Odenwald die älteste Schicht des Unteren Buntsandsteins darstellt.  
Diese Zunahme der Reliefenergie erreichte einen ersten Höhepunkt im Schichtenabschnitt des im 
Hangenden folgenden Eck'schen Geröllsandsteins (Eck-Formation in Baden-Württemberg, Trifels-
Schichten in Rheinland-Pfalz). Die geröllführenden, mehrere Meter mächtigen Sandsteinbänke, die 
häufig kaum eine Schichtung erkennen lassen, sind nach Diederich (1966) über den Schwarzwald und 
die Pfalz hinaus bis nach Nordhessen verbreitet. Gerölle finden sich aber nur bis in den Spessart. Die 
randlich anfallenden Schuttmassen füllten die aus dem Zechstein überkommene Senke auf, blieben 
aber ohne Einfluss auf das Norddeutsche Becken (Backhaus 1968). 
Zwischen den südlichen und nördlichen Bereichen des Teilbeckens sind die Mächtigkeiten des Unte-
ren Buntsandsteins noch wenig differenziert (Backhaus & Reul 1971: Rhön 280 m, Fulda-Neuhof 
340 m; Odenwald: Backhaus 1974: 270 m; Backhaus & Schwarz 2003: 205 m). Neben dem Eck'schen 
Geröllsandstein sind weitere Geröll- und Grobsandschüttungen, insbesondere an der Schichtbasis, im 
süddeutschen Unteren Buntsandstein zwar ausscheidbar, werden aufgrund der ausgeglicheneren 
Sedimentationsrhythmik aber seltener. Dies zeigt sich im Übergang des Miltenberg-Sandsteins zur 
Miltenberg-Wechselfolge (Unterer und Oberer Bausandstein in Baden-Württemberg, Rehberg- und 
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Schlossberg-Schichten in Rheinland-Pfalz) in der zyklischen Abfolge der Kornverfeinerungstrends und 
der Bankstärke (Backhaus 1968). 
 
 
Abb. 82: Schematische Gliederung des Buntsandsteins im Umfeld des nördlichen Oberrheingrabens. Ba-
den-Württemberg nach LGRB (2005), Rheinland-Pfalz nach LGB-RLP (2005), Odenwald und Spessart ver-
ändert nach Backhaus & Schwarz (2003), Alter nach Menning et al. (2005). Schraffierte Bereiche stellen 
Schichtlücken, gewellte Linien Erosionsdiskordanzen dar. Verwendete Abkürzungen: Fm. = Formation, V = 
Volpriehausen-Diskordanz, D = Detfurth-Diskordanz und H = Hardegsen-Diskordanz. 
 
Die Mächtigkeiten der einzelnen Formationen des Mittleren Buntsandsteins differieren zwischen 
Nord- und Süddeutschland stärker (Backhaus 1968). So liegt die Mächtigkeit im Odenwald bei 140 bis 
150 m (Backhaus 1968, Backhaus & Schwarz 2003), während im Norddeutschen Becken jede der drei 
sm-Formationen solche Mächtigkeiten erreicht oder auch überschreitet. Der Miltenberg-Sandstein, 
der überwiegend aus 1 bis 2 m mächtigen Mittel- bis Grobsandsteinbänken mit Geröllführung 
(> 3 mm) besteht, die nach Backhaus (1968) zumeist planar oder trogförmig schräggeschichtet sind, 
ist als fluviatile Ablagerung eines flachen, verzweigten Flusssystems zu interpretieren.  
Mit einer beckenweiten basalen Grobschüttung, die im südlichen wie im nördlichen Becken glei-
chermaßen erkennbar ist, setzte der Mittlere Buntsandstein mit dem Volpriehausen-Sandstein ein, 
der im Odenwald der Rohrbrunn-Formation zugeordnet wird (Unterer Geröllsandstein in Baden-
Württemberg, Karlstal-Schichten in Rheinland-Pfalz). Aufgrund der großflächigen Verbreitung muss 
die Beckenmorphologie im Vergleich zum Unteren Buntsandstein ausgeglichener gewesen sein. Das 
distale feinkörnige Endglied der im Hangenden folgenden Volpriehausen-Wechselfolge ist nach Sü-
den bis in den Odenwald und die Pfalz verfolgbar. Die Mächtigkeit dieser Formation verringert sich 
von 180 m in Nordhessen über 120 m bei Fulda auf 65 bis 70 m im Odenwald (Backhaus 1968, Back-
haus & Schwarz 2003). 
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Die Gesamtmächtigkeit der beiden hangenden Formationen Detfurth- und Hardegsen-Formation 
(zusammen Geiersberg-Formation im Odenwald und Spessart) ist mit 60 bis 80 m in Südwestdeutsch-
land so gering, dass ihre Trennung äußerst schwierig ist (Backhaus 1968). Hier blieben bei ausgegli-
chenerem Relief lediglich Teile der Grobschüttung erhalten. Der Großteil der Sedimente wurde 
alluvial, fluviatil oder äolisch sukzessive weiter in Richtung Norddeutsches Becken umgelagert. Perio-
den sedimentologischer Ruhe führten am Ende der Hardegsen-Formation zur Ausbildung von Boden-
horizonten, die als ,,Violette Zonen” beschrieben werden, und lokal zu weitflächigen 
Erosionsdiskordanzen (H-Diskordanz). 
In der Pfalz sind die unteren Karlstal-Schichten (60 bis 70 m) mit der Rohrbrunn-Formation des 
Odenwalds (Volpriehausen-Formation) zu parallelisieren, während die geröllführende Karlstal-
Felszone der Geiersberg-Formation entspricht (Backhaus 1968). Die im Odenwald als Felssandstein 
bezeichnete oberste Einheit der Hardegsen-Formation kann nach Backhaus & Schwarz (2003) mit 
dem „Kristallsandstein” des Spessarts und dem „Kugelsandsteinhorizont” der Pfalz gleichgesetzt und 
als eigene Sedimentationseinheit betrachtet werden. 
Die oberste Formation des Mittleren Buntsandsteins wird abermals durch eine basale Grobschüttung 
in allen Buntsandsteinregionen gleichermaßen deutlich vom Liegenden abgegrenzt. Die groben, ge-
röllführenden Sandsteine der Solling-Formation sind durch eine markante Erosionsdiskordanz an der 
Basis gekennzeichnet. In älteren Einteilungen wurde die Solling-Formation dem Oberen Buntsand-
stein zugeordnet. 
In der Pfalz war die Geröllschüttung der Solling-Formation auf eine SW-NE gerichtete Rinne be-
schränkt, die in ihrem heutigen Verbreitungsgebiet zwischen Pirmasens und Kaiserslautern 25 km in 
der Breite misst (Backhaus 1968). Ihre westliche Verbreitungsgrenze kann am Ostrand des Rheini-
schen Schiefergebirges durch die Hessische Senke bis ins Norddeutsche Becken als Solling-Formation 
verfolgt werden. Auf den diese Rinne begleitenden Randzonen ist die Mächtigkeit reduziert und die 
Geröllführung stark verringert. Den 25 bis 80 m geröllführenden Schichten der Pfalz stehen ca. 10 m 
mächtige grobsandige Sedimente im Odenwald gegenüber (Backhaus 1968). Grobkörnige Ausbildun-
gen finden sich ebenfalls nördlich von Spessart und Rhön, die sich in den Senkungsräumen mit den 
tonigen Zwischenschichten verzahnen (Backhaus 1968). 
Im Bereich des mittleren Odenwalds muss zur Zeit der Solling-Formation eine sehr differenzierte 
Paläomorphologie bestanden haben. So ist die Solling-Formation je nach Lage nur noch 5 bis 9 m 
mächtig (Backhaus & Schwarz 2003). Im südlichen Odenwald gehen der Solling-Formation intensive 
Bodenbildungshorizonte voraus (Backhaus et al. (2002).  
Im gesamten Süddeutschen Becken (Backhaus 1968) verringerte sich nach der Grobschüttung des 
Sollings die Transportkraft deutlich, bevor dann erneute, nicht mehr so grobkörnige und nicht mehr 
so weit ins Becken vorgreifende Schüttungen (Chirotheriensandstein i. e. S. in Thüringen, Platten-
sandsteine des Röts 1 in Süddeutschland) den Oberen Buntsandstein einleiteten. In randnahen Ge-
bieten sind diese klastischen Schüttungen nach Backhaus (1974) durch Tonsteine und 
Bodenbildungshorizonte ersetzt.  
Die im Hangenden folgende sandige Fazies des Röts 2 (Plattensandstein) reicht bis etwa südlich von 
Fulda. Die folgenden grobklastischen Schüttungen des Röts reichten nicht mehr so weit nach Norden. 
Der Röt 3 repräsentiert vermutlich bereits den Verzahnungsbereich des ,,Oberen Plattensandsteins” 
des südlichen Odenwalds mit den „Unteren Röt-Tonen”, die bereits in Mainfranken den gesamten 
Röt 3 aufbauen (Bindig & Backhaus 1995, Dersch-Hansmann & Hug 2004). Der Röt 4 ist im südlichen 
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Teilbecken noch durch mächtige Tonserien repräsentiert, während in Nordhessen bereits salinare 
Abfolgen abgelagert wurden (Abb. 75). 
6.4.3.2 Petrographie, Lithofazies und Diagenese 
Bei den untersuchten Sandsteinen handelt es sich überwiegend um fein- bis mittelkörnige, seltener 
auch grobkörnige klastische Sedimente fluviatil-äolischer Fazies. Die quarzreichen, lithoklast- und 
feldspatführenden, gut bis mäßig sortierten, teils kiesführenden Fein- bis Mittelsandsteine, selten 
Grobsandsteine, sind meist deutlich geschichtet und weisen eine erhöhte Porosität auf. Die mächti-
geren Sandsteinbänke sind meist großmaßstäblich trogförmig schräggeschichtet, aber auch planar-
flachwinklig schräggeschichtete Bänke sowie undeutlich geschichtete, oft grobe und massive Sand-
steine treten auf. Diese Ausbildung weist auf Ablagerungen als Kanalfüllungen und stromabwärts 
vorbauende, komplexe Sandbänke hin und kann als eine Bildung flacher weitspanniger Sandrücken in 
breiten verflochtenen Stromrinnen interpretiert werden. Im Aufschlussmaßstab von mehreren hun-
dert Metern zeigen diese planartabulare Geometrien. Die Abschnitte des Buntsandsteins, bei denen 
tonige und feinsandige Einschaltungen fehlen, setzen sich aus mächtigen, amalgamierten Schicht-
komplexen einfacher Geometrien zusammen (v. a. Unterer Buntsandstein und einzelne Abschnitte 
des Mittleren Buntsandsteins) und zeigen sehr gute primär-depositionale Speicherqualitäten (Gaupp 
et al. 1998). Die geringmächtigen tabularen Sandkörper der als Wechselfolge bezeichneten Einheiten 
weisen einen geringen Vernetzungsgrad auf. 
Beim Modalbestand im Odenwald stellt Quarz den Hauptanteil der detritischen Körner, der Feldspa-
tanteil (Kalifeldspat und Plagioklas) kann aber gelegentlich 20 % und mehr erreichen (Scheuvens 
2008). Lithoklasten sind generell selten, treten in einigen Horizonten aber gehäuft auf (Scheuvens 
2008). Es handelt sich nach der Nomenklatur von McBride (1963) demnach überwiegend um Subar-
kosen und lithische Subarkosen. Der Anteil an Lithoklasten setzt sich aus verwitterungsstabilen Chert 
und Kristallinklasten zusammen, die aus Quarz und Feldspat mit z. T. viel Serizit bestehen, aber auch 
Pegmatitklasten mit Turmalinen kommen vor (Dersch-Hansmann & Hug 2004). Die Feldspäte sind 
unterschiedlich stark alteriert und insbesondere Plagioklase zeigen häufig vollständige Serizitisierung 
oder Kaolinisierung. Die Glimmerführung variiert nach Scheuvens (2008) von Schicht zu Schicht stark 
(0 bis 5 %). Akzessorisch können Zirkon, Turmalin, Rutil, Apatit und opake Phasen, sporadisch auch 
Amphibol oder Pyroxen beobachtet werden. Eine maßgebliche Änderung des Schwermineralspekt-
rums zwischen den einzelnen Formationen tritt nicht auf.  
Im Buntsandstein des Pfälzer Waldes liegt nach Gaupp et al. (1998) der Feldspatgehalt bei 5 bis 15 % 
und der Anteil an Lithoklasten im Bereich von 15 bis 25 %, wobei Polyquarze dominieren. Die Sand-
steine sind demnach als Sublitharenite und lithische Subarkosen zu bezeichnen. Hier kann davon 
ausgegangen werden, dass die Unterschiede zwischen Pfälzer Wald und Odenwald am Bearbeiter 
liegen und der Modalbestand vergleichbar ist. Gaupp et al. (1998) zeigen deutliche Abhängigkeiten 
des Modalbestandes von der Art des Sedimenttransportes auf. So werden gut sortierte äolische Fein- 
bis Mittelsandsteine (überwiegend des Mittleren Buntsandsteins) häufig von Monoquarzklasten do-
miniert und weisen demzufolge auch höhere authigene Quarzanteile auf. Sandsteine fluviatiler Fazies 
zeigen nach Gaupp et al. (1998) unterschiedlich große, aber stets gegenüber äolischen Sandsteinen 
erhöhte Gehalte bis 40 Vol.-% an diversen Lithoklasten (Polyquarze, illitische, silifizierte, hämatiti-
sche, vulkanische, metamorphe Lithoklasten).  
Als Zemente fungieren in variablen Mengenanteilen verschiedene Tonminerale, Fe-Oxide bzw. Fe-
Hydroxide und Quarz (Scheuvens 2008). Karbonatische Zemente sind auf einzelne Horizonte be-
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schränkt, der Anteil an primärer Matrix ist generell sehr gering. Die Sandsteine weisen, mit Ausnah-
me einzelner Horizonte, eine eher schwache Zementierung auf. In den gebleichten Schichtabschnit-
ten fehlen die üblichen Hämatitkutane, die ansonsten die orientiert aufgewachsenen 
Quarzanwachssäume von den detritischen Quarzkörnern trennen. In den stärker zementierten Ab-
schnitten sind die Anwachssäume z. T. auch verwachsen, so dass Porenkanäle oder sogar größere 
Porenräume abgedichtet sind. Der verbleibende Porenraum ist entweder offen oder lokal durch fein-
körnige Tonminerale (v. a. Illit und Kaolinit) oder authigenen Chlorit aufgefüllt (Dersch-Hansmann & 
Hug 2004).  
Die Petrographie und Diagenese des zentraleuropäischen Buntsandsteins wurde in zahlreichen Stu-
dien eingehend untersucht (z. B. Valeton 1955, Füchtbauer 1967, 1974, Stephan 1970, Langbein 
1970, 1975, Heim 1974, Mader 1981, Ramseyer 1987, Muchez et al. 1992). Relativ einheitliches Er-
gebnis dieser Studien ist die große Bedeutung der sedimentären Fazies auf die Diagenese-Abläufe, 
die allgemein von Morad et al. (2010) für verschiedene Sandsteinfazies beschrieben werden. Nach 
Gaupp et al. (1998) ergeben sich deutliche Unterschiede zwischen der Na-betonten salinar-
lakustrinen Fazies des Norddeutschen Beckens und der K-betonten fluviatil-äolischen Fazies, die im 
Süddeutschen Teilbecken dominiert. Für den fluviatil-äolischen Buntsandstein im Bereich des nördli-
chen Oberrheingrabens (Pfälzer Wald und Odenwald) sind demnach ähnliche paragenetische Abfol-
gen (Zementations- und Lösungsprozesse) zu erwarten. Die Übertragbarkeit dieser Paragenese auf 
den Buntsandstein im Grabeninneren ist aufgrund der unterschiedlichen Versenkungsgeschichte und 
den Maximal-Versenkungsteufen jedoch nicht ohne weiteres möglich. Hier ist zumindest mit ver-
stärkter mechanischer Kompaktion zu rechnen.  
Meisl (1970) beschreibt die im hessischen Buntsandstein auftretenden diagenetischen Veränderun-
gen und stellt eine zeitliche Abfolge der diagenetischen Prozesse auf. Diese wurde durch neuere Stu-
dien (Baaske 1998, Gaupp et al. 1998, Klapperer 2009 und Meisel 2009) erweitert, um die Diagenese 
im Grabeninneren ergänzt und in drei bzw. vier Phasen untergliedert (Abb. 83): Die im Unteren Trias 
stattfindende postsedimentäre, faziesabhängige Frühdiagenese (Eodiagenese); die von der Mittleren 
Trias bis zur späten Unterkreide stattfindende, durch die Subsidenz bedingte erste Versenkungsdia-
genese (Mesodiagenese); die im Bereich der Grabenschulter ab der Mittleren Kreide einsetzende 
Hebungsdiagenese (Telodiagenese) und im Grabeninneren die ab dem Eozän einsetzende zweite 
Versenkungsdiagenese. 
Demnach kommen als früheste diagenetische Bildungen Quarz und K-Feldspat und untergeordnet 
Anhydrit, Baryt Calcit und Dolomit vor. Im Zuge der weiteren Eodiagenese kommt es zu Toninfiltrati-
on, Zementlösung und zur Fe-Ti-(Mn)-Oxid-Imprägnation (v. a. Hämatit) der detritischen Körner. Mit 
zunehmender Versenkungstiefe kann sich nach Meisl (1970) die Quarz- und Feldspatauthigenese 
lokal bis zur vollständigen Schließung des Porenraums fortsetzen. Dieser Prozess könne demzufolge 
in manchen Schichten in Folge der Versiegelung der Poren bereits zum Abschluss der diagenetischen 
Vorgänge führen, wie es auch von Füchtbauer (1967) beschrieben wird. Authigene Tonmineralneu-
bildung (v. a. Illit, Kaolinit und untergeordnet Chlorit), die mit Feldspatauflösung einhergehen und 
sich solange fortsetzen kann wie neutrale pH-Werte vorliegen, findet während der Mesodiagenese 
statt (Gaupp et al. 1998). Andernorts kann in Abhängigkeit vom Porenmilieu in der gleichen Tiefenla-
ge bereits die Verdrängung der Silikatminerale durch die Abscheidung von Karbonaten unter reduzie-
renden Bedingungen und/oder die Bildung von Sulfaten eintreten (Meisl 1970, Füchtbauer 1974, 
Gaupp et al. 1998). Hier kann es insbesondere zu später einsetzender Remobilisierung und Neuabsatz 
kommen, so dass mehrere Karbonatgenerationen auftreten können (Abb. 83).  
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Abb. 83: Diageneseabfolge des Buntsandsteins im Bereich des nördlichen Oberrheingrabens (Baaske 
1998). Plagio. = Plagioklas; IC = Illitkutane. 
 
Davon abweichende Diageneseabläufe werden von Baaske (1998) für die im Pfälzer Wald an der 
westlichen Rheingrabenrandstörung auftretende, störungsbegleitende Bleichfazies beschrieben, die 
sich dort stratigraphisch auf die Schichten des Unteren und Mittleren Buntsandsteins beschränkt. 
Gebleichte Sandsteine stehen auch östlich des Grabens in Heppenheim an. Von Doebl & Teichmüller 
(1979) wurden diese durch Fluidtransport auf Nahbereiche von Störungen beschränkten Blei-
chungsphänomene im Grabeninneren nicht beschrieben, konnten jedoch durch neuere Untersu-
chungen nachgewiesen werden (Gaupp 2011, freundl. Mitt.). 
Diese Mineralneubildungen und vor allem die mechanische Kompaktion führten zur Reduktion der 
Porosität. Der Kompaktionszustand kann u. a. anhand des Intergranularvolumens (IGV) beschrieben 
werden. Dersch-Hansmann & Hug (2004) schätzen das IGV der Sandsteine im Untergrund der Hanau-
Seligenstädter-Senke auf 10 bis 15 %, während von Gaupp et al. (1998) für die Sandsteine des Pfälzer 
Waldes Werte zwischen 10 und 30 % angegeben werden, die eher den eigenen Laborwerten der 
Porosität von 5 bis 25 % für die Sandsteine des Odenwalds entsprechen. Gaupp et al. (1998) be-
schreiben dabei eine starke Abhängigkeit von Korngröße und Sortierungsgrad und deutlich geringere 
Werte für die Bleichfazies. Die Verringerung der intragranularen Porosität der Sandsteine der Gra-
benschultern ist überwiegend durch Zementation bedingt, wohingegen Drucksuturierung nur in illit-
kutanreichen Feinsandsteinen eine größere Rolle spielt (Gaupp et al. 1998).  
Gemäß der beschriebenen Mineralneubildungen sowie IGV- und Porositätsmessungen haben sich die 
Gesteine des Odenwalds nicht über längere Zeit im Diagenesemilieu (Tiefenlage und Porenmilieu) 
der Karbonatzementierung befunden. Ob dies auch auf die Buntsandsteinformationen im Oberrhein-
graben zutrifft, kann aufgrund fehlender Daten nicht beurteilt werden. Füchtbauer (1974) gibt auf-
grund der Diagenesemerkmale als maximale Versenkungstiefe des mittleren Buntsandsteins vor 
seiner Heraushebung an die Erdoberfläche im Odenwald etwa 1.100 m an. Im Graben ist aufgrund 
der Tiefenlage des Buntsandsteins und der dortigen Temperatur mit einem Fortschreiten der Diage-
neseprozesse und deutlichen Unterschieden in der Zementierung gegenüber den oberflächennah 
anstehenden Gesteinen zu rechnen. So zeigen nach Gaupp et al. (1998) die Sandsteine der Bohrun-
gen im Grabeninneren (Landau 207 und EPS-1, Soultz-sous-Forêts) eine stärker ausgeprägte Drucksu-
turierung inklusive stärkerer Kompaktion sowie Neubildungen von Quarzzementen und authigenen 
Tonmineralen (v. a. Illit), die die Porosität erheblich reduzieren. Dies erklärt auch die von Jodocy & 
Stober (2011) beschriebenen Porositäten, die nur halb so hoch sind wie die der Sandsteine der Gra-
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benränder und die um zwei Größenordnungen geringeren Gesteinspermeabilitäten im Grabeninne-
ren. 
6.4.3.3 Lithologie der stratigraphischen Einheiten 
Der Heigenbrücken-Sandstein ist überwiegend fein- bis mittelsandig ausgebildet und tonig-ferritisch 
(hämatitisch) gebunden. Anwachssäume aus Quarz können nur vereinzelt beobachtet werden, wobei 
der Grad der Verkieselung nach Scheuvens (2008) in Richtung Süden zunimmt. Der Quarzanteil der 
überwiegend mittelmäßig sortierten Sandsteine liegt zwischen 70 bis 80 %, wobei die einzelnen Kör-
ner eine schlechte Rundung mit (sub)angularen Kornformen aufweisen. Nahezu vollständig alterierte 
Feldspäte kommen mit Anteilen von bis zu 15 % vor, während der Hellglimmeranteil maximal ca. 5 % 
beträgt (Scheuvens 2008). Kaffenberger (1980) und Knopf (1982) beschreiben als Schwerminerale 
der Sandfraktion vorwiegend Turmalin, Zirkon und in geringerer Menge Rutil. 
Die Sandsteine des Eck'schen Geröllsandsteins und des Miltenberg-Sandsteins werden von Scheu-
vens (2008) als überwiegend mittel-, teilweise auch fein- oder grobsandig beschrieben und weisen 
recht häufig bis zu tellergroße Tongallen auf, die zumeist in geringmächtigen Horizonten angereichert 
sind. Insbesondere für den Eck'schen Geröllsandstein sind demnach auch intensiv kaolinisierte Feld-
späte und die Dominanz des tonig-ferritischen (hämatitischen) Bindemittels in den gut bis mittelmä-
ßig sortierten Sandsteinen charakteristisch. Anwachssäume aus Quarz sind insbesondere in den 
grobkörnigen Lagen häufiger als in den liegenden Einheiten, und nach Süden treten intensiv verkie-
selte Sandsteine auf (Scheuvens 2008). Die mikroskopischen Untersuchungen von Kaffenberger 
(1980), Knopf (1982) und Schweiss (1976) zeigen, dass insbesondere die gröbere Fraktion der Körner 
einen besseren Rundungsgrad als der Detritus des Heigenbrücken-Sandsteins aufweist und die Kör-
ner meist angerundet bis gerundet sind. Der Quarzanteil im Miltenberg-Sandstein (ca. 80 %) ist etwas 
höher als im Eck'schen Geröllsandstein (ca. 70 bis 75 %), während der Anteil an Feldspat (mit intensi-
ver Serizitisierung und/oder Kaolinitisierung) hiermit gegenläufig korreliert (ca. 10 bis 15 % gegen-
über ca. 25 %) und Hellglimmer gegenüber den liegenden Einheiten deutlich zurücktritt (Scheuvens 
2008). 
Die Miltenberg-Wechselfolge besteht im Odenwald aus einer Wechsellagerung von Fein- und Mittel-
sandsteinen, in die einzelne Siltstein- bzw. Tonsteinhorizonte eingeschaltet sind (Scheuvens 2008). 
Demnach weisen die gut bis mittelmäßig sortierten Sandsteine in einzelnen Lagen einen erhöhten 
Anteil an kieseligem Bindemittel auf, während die Zusammensetzung (Quarzanteil: ca. 70 bis 80 %, 
Feldspatanteil: ca. 15 bis 25 %) und der Rundungsgrad im Gegensatz zu dem etwas höheren Glim-
mergehalt den Werten der liegenden Formationen entsprechen. 
Die mittel- bis grobsandigen, dickbankigen, zumeist massig ausgebildeten Sandsteine der Rohrbrunn-
Formation sind nach Scheuvens (2008) durch einzelne Einschaltungen feinkörniger Sandsteine unter-
gliedert. Die glimmerarmen Sandsteine sind mäßig sortiert. Die größeren Körner weisen gut bis sehr 
gut gerundete Kornformen auf, während die feinere Kornfraktion eher angerundete bis subangulare 
Kornformen zeigt (Scheuvens 2008). Der Quarzanteil liegt demnach bei etwa 60 bis 70 %, der 
Feldspatanteil bei etwa 15 bis 25 %. Die Feldspäte sind wie bei den liegenden Einheiten nahezu voll-
ständig alteriert (kaolinisiert); Hellglimmer treten selten auf. Im Vergleich zu den liegenden Einheiten 
ist der Anteil an kieseligem Bindemittel in einzelnen Horizonten signifikant erhöht und dominiert 
dann gegenüber der Menge an tonig-ferritischem (hämatitischem) Bindemittel (Scheuvens 2008). 
Dieser hohe Anteil an kieseligem Bindemittel führt zu deutlichen Veränderungen der Gesteinseigen-
schaften, die sich in einem muscheligen bis splittrigen Bruch der Sandsteine und einer deutlichen 
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Steigerung der Festigkeit gegenüber den tonig-ferritisch gebundenen mürben und hochporösen 
Sandsteine äußert. Scheuvens (2008) beschreibt unter dem Mikroskop gut zu beobachtende An-
wachssäume, die zumeist die gleiche kristallographische Orientierung wie das von ihnen umhüllte 
Korn zeigen, aber häufig durch Hämatitkutane gegenüber dem detritischen Korn abgegrenzt werden.  
Die Sandsteine der Unteren Geiersberg-Formation sind mittel- bis grobkörnig, gut bis mittelmäßig 
sortiert und zeigen häufig eine Dominanz des kieseligen Bindemittels gegenüber dem tonig-
ferritischen Bindemittel. Scheuvens (2008) beschreibt auch hier unter dem Mikroskop gut zu erken-
nende Anwachssäume von Quarz, die häufig die gleiche kristallographische Orientierung wie das 
umhüllte Quarzkorn zeigen. Der Quarzanteil liegt bei etwa 80 %, der Feldspatanteil bei ca. 10 bis 
15 %, während Lithoklasten relativ selten auftreten (Scheuvens 2008). 
Die mittel- bis grobkörnigen, massigen Sandsteine der Hardegsen-Folge (Obere Geiersberg-
Formation) sind überwiegend arm an Fe-Oxiden bzw. Fe-Hydroxiden und weisen von allen Sandstei-
nen des Buntsandsteins des Odenwalds den höchsten Gehalt an kieseligem Bindemittel auf (Scheu-
vens 2008). Anwachssäume an detritische Quarzkörner sind dementsprechend häufig und teilweise 
ohne Abgrenzung durch Hämatitkutane ausgebildet. Die gröberen Fraktionen zeigen nach Scheuvens 
(2008) stets eine gute bis sehr gute Rundung der Quarzkörner, während Feldspäte (<10 %) und 
Glimmer relativ selten sind oder ganz fehlen. Gerölle (bis 3 cm, nahezu ausschließlich Quarz) und 
Tongallen (zumeist herausgewittert) treten demnach nur gelegentlich auf.  
Die Sandsteine der Solling-Formation, des Plattensandsteins und Oberen Dolomithorizontes sind 
fein- bis mittelkörnig und mäßig sortiert (Scheuvens 2008). Die Plattensandsteine zeigen Übergänge 
zu Siltsteinen mit einzelnen bis Meter mächtigen Tonsteinhorizonten, die im Hangenden zunehmen. 
Nach Scheuvens (2008) sind die überwiegend mürben, teilweise aber auch durch Einkieselung feste-
ren Sandsteine der Solling-Formation und insbesondere des Plattensandsteins durch eine dünnplatti-
ge Absonderung und einen deutlich erhöhten Hellglimmergehalt (ca. 5 %) im Vergleich zu den 
liegenden Formationen gekennzeichnet. Dabei sind die Hellglimmer auf einzelnen Schichtflächen 
angereichert und bilden z. T. regelrechte „Tapeten” aus (Scheuvens 2008), wohingegen geröllführen-
de Lagen nur selten auftreten und durch häufiger zu beobachtende Horizonte mit kleineren Tongal-
len ersetzt sind. Der Rundungsgrad der detritischen Quarze und Feldspäte, Kalifeldspat und 
Plagioklas, beide zumeist alteriert, ist gering, so dass angerundete bis subangulare Kornformen 
überwiegen. Neben dem dominierenden tonig-ferritischen (hämatitischen) Bindemittel können in 
einzelnen Lagen kieseliges, in den hangenden Partien auch karbonatisches Bindemittel vorkommen 
(Scheuvens 2008). 
Abgesehen von dem im Odenwald nur wenige Meter mächtigen, so genannten Rötquarzit (mittel- bis 
grobkörnige Sandsteine mit kieseligem Bindemittel) besteht die Röt-Formation nach Backhaus & 
Schwarz (2003) aus Ton- und Siltsteinen, in die Horizonte aus Feinsandsteinen eingeschaltet sind. Die 
feinkörnigen Klastika zeigen generell einen hohen Anteil an Hellglimmer. Der Feldspatgehalt ist ge-
ring und der Rundungsgrad der detritischen Bestandteile niedrig, wobei (sub)angulare Kornformen 
überwiegen (Scheuvens 2008). 
6.4.3.4 Einfluss der Lithofazies und Diagenese auf die geothermischen Eigenschaften 
In Abb. 84 sind die geothermischen Kennwerte der einzelnen Schichtglieder des Buntsandsteins im 
Odenwald dargestellt. Im Vergleich mit deren vorher beschriebenem Modalbestand und der domi-
nierenden Zementierung zeigen sich deutliche Korrelationen mit den geothermischen Eigenschaften.  
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Abb. 84: Stratigraphische Gliederung des Buntsandsteins im Odenwald und angrenzender Regionen nach 
STD (2002), SKPT (2011), Backhaus (1975) unter Angabe der mittleren Mächtigkeit nach Backhaus & 
Schwarz (2003) und der schichtbezogenen geothermischen Kennwerte Wärmeleitfähigkeit, Temperatur-
leitfähigkeit, spezifische Wärmekapazität und Gesteinspermeabilität (Mittelwert ± Standardabwei-
chung). 
 
Die Wärme- und Temperaturleitfähigkeit der Schichten mit tonig-ferritischem (hämatitischem) Bin-
demittel ist bei gleicher Porosität und in etwa gleicher Permeabilität abhängig vom Quarzgehalt. So 
weisen die Sandsteine der Rohrbrunn-Formation und der Eck'sche Geröllsandstein bei Quarzgehalten 
von 60 bis 70 % nur mittlere Wärmeleitfähigkeiten von 2,4 bis 2,5 W/(m∙K) auf, während die Sand-
steine der Miltenberg-Formation mit Quarzgehalten von um die 80 % bereits mittlere Wärmeleitfä-
higkeiten von mehr als 2,6 W/(m∙K) aufweisen. Extremes Beispiel sind hier die Plattensandsteine, die 
einerseits aufgrund des hohen Glimmergehalts und andererseits aufgrund der feinsandigen und 
dünnplattigen Ausbildung nur eine mittlere Wärmeleitfähigkeit von 2,35 W/(m∙K) aufweisen. Für die 
Sandsteine, bei denen kieseliges Bindemittel dominiert (Untere und Obere Geiersberg-Formation), 
wurden deutlich erhöhte mittlere Wärmeleitfähigkeiten um 4,0 W/(m∙K) und aufgrund der teilweise 
abgedichteten Porenräume eine geringere Permeabilität ermittelt. Dieser Effekt der deutlich höhe-
ren Wärme- und Temperaturleitfähigkeiten bei quarzzementreichen Sandsteinen wird durch deren 
geringere Porosität noch verstärkt. 
Für den Buntsandstein im Grabeninneren kann aufgrund der durch die erhöhte Kompaktion deutlich 
verringerten Porositäten und Permeabilitäten, die durch die Daten von Jodocy & Stober (2011) belegt 
sind, von besseren konduktiven Eigenschaften ausgegangen werden. Dies gilt insbesondere für die 
gebleichten Sandsteine, die nach Baaske (1998) stärker mechanisch kompaktiert sind, demnach eine 
geringere Porosität aufweisen und außerdem oftmals höhere Fe-Gehalte besitzen, was sich ebenfalls 
positiv auf die Wärmeleitfähigkeit auswirken dürfte. 
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Porositäten und Permeabilitäten sowie Wärme- und Temperaturleitfähigkeiten in den verschiedenen 
Einheiten des Buntsandsteins hängen demnach vom Wechselspiel von Fazies und Diagenese mit der 
tektonischen Beanspruchung ab. Der Modalbestand, das Ausmaß der Zementation oder die selektive 
Lösung bestimmter Minerale bestimmt sowohl die heutigen Porositäten und Permeabilitäten der 
Matrix als auch die konduktive Wärmeleitung in den Reservoireinheiten. Zusätzlich steuern diese 
Faktoren auch das Bruchverhalten und somit die Gebirgsporosität und -permeabilität. Optimal für die 
Nutzung der Tiefen Geothermie ist einerseits die Kombination von weitständigen, nicht zementierten 
Klüften mit noch vorhandener primärer Porosität und zusätzlicher Lösungsporosität (Verkarstung 
bzw. selektive Minerallösung), die hohe Förderraten und eine gute konvektive Anbindung der Kluft-
körper an die Klüfte gewährleistet. Andererseits bieten auch vollständig zementierte Einheiten die 
Vorteile eines besseren Bruchverhaltens und erhöhter Wärmeleitfähigkeiten. 
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6.5 Muschelkalk  
6.5.1 Paläogeographie 
Beginnend im Oberen Buntsandstein kommt es im mitteldeutschen Raum zu einer Ingression der 
Tethys in die heutige Region der Niederhessischen Senke (vgl. Rötsalinar des Oberen Buntsandsteins 
in Abb. 75). Während des Muschelkalks bildete sich so ein flaches Randmeer nordwestlich der Te-
thys, die sogenannte Peri-Tethys (Szulc 2000) (Abb. 85). Die Zufuhr des Meerwassers erfolgte dabei 
zunächst (Anis) über die Ostkarpaten und die Schlesisch-Mährische Pforte im Osten sowie die zent-
ralalpine (alemannische) Pforte im Westen (Götz & Gast 2010) und im Ladin über die Burgundische 
Pforte.  
 
 
Abb. 85: Paläogeographische Fazieskarten des Muschelkalks (Mittlere Trias) des Germanischen Beckens 
(Feist-Burkhardt et al. 2008). 
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Das Gebiet der Hessischen Senke und der Dänisch-Polnische Trog sind innerhalb des Beckens die 
Gebiete mit der stärksten Subsidenz, wodurch hier die größten Sediment-Mächtigkeiten anzutreffen 
sind. Aufgrund eines sinkenden Meeresspiegels am Ende des Unteren Muschelkalks werden die Eva-
poritserien des Mittleren Muschelkalks im westlichen Beckenbereich abgelagert (Götz 2002). Durch 
eine erneute Transgression im Oberen Muschelkalk kommt es zur Ablagerung von mächtigen Karbo-
nat- und Mergelabfolgen (Feist-Burkhardt et al. 2008).  
6.5.2 Geothermische Eigenschaften des Muschelkalks und Keupers 
Muschelkalk und Keuper sind in Hessen zumeist in Gräben und großen flachen Muldenstrukturen 
erhalten geblieben und ausschließlich oberflächennah verbreitet. Da der Muschelkalk auch im hessi-
schen Teil des Oberrheingrabens nicht mehr vorkommt, haben weder Muschelkalk noch Keuper in 
Hessen eine Bedeutung für die Tiefe Geothermie. 
Geothermische Untersuchungen der Gesteine des Unteren Muschelkalks finden sich bei Sass & Götz 
(2008) und Götz & Lenhardt (2011), sowie für den Oberen und Teile des Mittleren Muschelkalks bei 
Wicke (2009). Die Wärmeleitfähigkeiten des Muschelkalks liegen demnach im Mittel bei 
ca. 2,5 W/(m∙K) und die Gesteinspermeabilitäten sind mit Werten zwischen 10-15 bis 10-14 m² als 
weitgehend wasserundurchlässig zu klassifizieren. Die Gebirgsdurchlässigkeiten des Oberen Mu-
schelkalks im Untergrund des Oberrheingrabens, der als Karstgrundwasserleiter zu klassifizieren ist, 
liegen nach Stober & Jodocy (2009) im Bereich von 2,4∙10 -7 bis 1,6∙10-5 m/s und bei 2,0∙10 -6 m/s im 
Mittel.  
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6.6 Quartär und Tertiär 
Beginnend in der Oberkreide bestimmte in Mitteleuropa die alpidische Orogenese die geologische 
Entwicklung auch außerhalb des Alpenraums. Durch die kompressive, teils transpressive Deformation 
wurden ehemalige Sedimentbecken herausgehoben (Inversion) und spätvariszische und mesozoische 
Störungssysteme wieder aktiviert (Walter 2007). 
Vom Eozän an führt eine SE-NW orientierte tektonische Extension zur Bildung des Europäischen Gra-
bensystems (Oberrheingrabens, Bresse- und Rhonegraben). Die Bildung des Grabens hält bis in das 
Pliozän an. Während des Oligozäns bestand eine Verbindung der Nordsee über die Hessische Senke 
und den Oberrheingraben bis ins Süddeutsche Molassebecken. Mit den tektonischen Ereignissen im 
Bereich des Oberrheingrabens kam es seit dem Eozän zunächst im süddeutschen Raum zu vulkani-
scher Aktivität (Kaiserstuhl, Hegau) (Walter 2007). Die hessischen Vulkanite des Vogelsbergs, des 
Knülls, der Rhön, des Westerwalds und des Habichtswalds wurden im späten Oligozän bis frühen 
Miozän (Jung 1999, Sherwood 1990) gefördert. 
Die Bedeutung des Oberrheingrabens für die Geothermie in Hessen ist groß. In Hessen liegen die 
Gesteinsabfolgen des Tertiärs nur im Bereich des Oberrheingrabens in Tiefen, in denen Temperatu-
ren zu erwarten sind, die eine tiefengeothermische Nutzung zur Wärme- und Stromerzeugung er-
möglichen. Auch die sehr mächtigen Vulkanite des Vogelsbergs und die tertiären Sedimente in der 
Niederhessischen Senke (Rambow 1969) liegen den Ergebnissen der Modellierung nach zu flach, um 
eine tiefengeothermische Nutzung zu ermöglichen. 
6.6.1 Geologie des nördlichen Oberrheingrabens 
Der Oberrheingraben bildet den zentralen Teil des europäischen känozoischen Grabenbruchsystems 
(European Cenozoic Rift System, ECRIS), das aus mehreren, miteinander verknüpften tektonischen 
Gräben (Abb. 86) besteht und sich vom Mittelmeer bis zur Nordsee erstreckt (Illies 1970, Illies & 
Fuchs 1974, Ziegler 1992, Ziegler 1994, Prodehl et al. 1992, 1995, Dèzes et al. 2004, McCann 2008). 
Der Oberrheingraben wird im Norden vom Rheinischen Schiefergebirge und dem Vogelsberg und im 
Süden vom Faltenjura begrenzt und streicht mit einer Länge von ca. 300 km und einer Breite von 30 
bis 40 km in Richtung NNE-SSW. Die seit der Bildung des Oberrheingrabens stattgefundene Horizon-
taldehnung summiert sich auf etwa 4 bis 7 km, während der vertikale Versatz zwischen den Graben-
schultern und dem Grabeninneren über 4 km erreichen kann (Meier & Eisbacher 1991). 
Die Entstehung des Oberrheingrabens und der anderen Gräben des ECRIS ist auf passive Grabenbil-
dung im Vorland der Alpinen Orogenese zurückzuführen. Einen Überblick zur geodynamischen Ent-
wicklung des ECRIS geben Dèzes et al. (2004). Die plattentektonischen Zusammenhänge und die 
Verformung des alpinen Vorlandes auf der Skala der Lithosphäre sind in den Arbeiten von Ziegler et 
al. (1995), Cloetingh & Burov (1996), Cloetingh et al. (1999), Ziegler et al. (2002, 2004) und Ziegler & 
Dèzes (2005) dargestellt.  
Die Grabenbildung des Oberrheingrabens setzte unter einem annähernd N-S ausgerichteten Span-
nungsfeld im Mittel- bis Obereozän durch E-W gerichtete Dehnungsbewegungen ein, die ungefähr 
zeitgleich mit einer Beschleunigung der nordwärts gerichteten Kompressionsbewegungen im Alpinen 
Orogen einhergingen (Villemin et al. 1986, Larroque & Laurent 1988, Dèzes et al. 2004). In diese Zeit-
spanne fällt die Ablagerung der eozänen Basistone, die in nicht verbundenen, lokal begrenzten Be-
cken in Tiefbohrungen im Oberrheingraben angetroffen wurden (Sittler & Sonne 1971, Illies 1977, 
Sissingh 1998, 2003). 
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Abb. 86: A) Das europäische känozoische Grabenbruchsystem, verändert nach Ziegler (1992) und Peters 
(2007), mit dem zentral gelegenen Oberrheingraben (URG), dem Limagne Graben (LG), dem Hessischen 
Grabensystem (HG), dem Bresse Graben (BG) und dem Rhône Graben (RG); B) Vereinfachte geologische 
Karte der Oberrheingrabenregion, verändert nach Lahner & Toloczyki (2004) und Peters (2007); C) Karte 
der variszischen Zonen (Rhenoherzynikum, Nördliche Phyllit-Zone, Mitteldeutsche Kristallinschwelle, Sa-
xothuringikum und Moldanubikum) und der permokarbonen Schwellen und Tröge, verändert nach Boigk 
& Schöneich (1970), Franke (1989), Schumacher (2002) und Peters (2007); (Bär 2008). 
 
Die weitere Entwicklung des Oberrheingrabens lässt sich in zwei unterschiedliche tektonische Phasen 
gliedern. Während des Oligozäns wurden bereits bestehende variszische und permokarbone Bruch-
systeme durch die E-W gerichteten Dehnungsbewegungen als Abschiebungen reaktiviert. Es kam zur 
Öffnung der Grabenstruktur und zu beckenweiter Sedimentation. Mit Beginn des Miozäns vollzog 
sich eine Umorientierung des Spannungsfeldes mit NW-SE-Ausrichtung der Hauptspannungsrichtung 
und daraus resultierenden Dehnungsbewegungen in NE-SW-Richtung, die bis heute besteht. Unter 
dem veränderten Spannungsfeld wurde das Oberrheingraben-System unter sinistralen Scherbewe-
gungen reaktiviert und die Absenkungen verlagerten sich auf einzelne Depozentren im Grabeninne-
ren (Illies 1975, Schumacher 2002, Michon et al. 2003, Dèzes et al. 2004). Im Untermiozän 
konzentrierte sich die Sedimentation auf den nördlichen Oberrheingraben, während der zentrale und 
der südliche Oberrheingraben Hebungsbewegungen und Erosionsvorgängen unterworfen war (Illies 
1974, Roll 1979). Durch Verstärkung der Senkungsbewegungen seit dem Obermiozän findet die Abla-
gerung im Quartär wieder im gesamten Oberrheingraben statt (Bartz 1974). 
Die Erforschung der Struktur und der sedimentären Füllung des Oberrheingrabens begann bereits im 
19. Jahrhundert und fand einen Höhepunkt mit Beginn der KW-Exploration in den 50er Jahren des 
letzten Jahrhunderts. In deren Zusammenhang wurden bis 1989 mehr als 440 Explorations- und 550 
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Förderbohrungen abgeteuft sowie ein dichtes Netz von 2D-Reflexionsseismikprofilen mit einer Ge-
samtlänge von mehr als 5.000 km erstellt (Durst 1991). Anhand dieser Untersuchungen wurden Aus-
sagen über die Geologie vor der Grabenbildung, die Taphrogenese, den tektonischen Rahmen, die 
Lithologie, die Faziesbereiche, die Stratigraphie sowie über die paläogeographische Entwicklung, die 
Erstellung von Strukturkarten einzelner Schichthorizonte sowie die Rekonstruktion der Subsidenzge-
schichte ermöglicht, die u. a. in folgenden Arbeiten erörtert sind: Andres & Schad (1959), Straub 
(1962), Sauer (1964), Rothe & Sauer (1967), Illies & Mueller (1970), Illies & Fuchs (1974), Pflug (1982), 
Villemin et al. (1986), Villemin & Coletta (1990), Sissingh (1998), Gaupp & Nickel (2001), Lampe 
(2001), Schumacher (2002), Dèzes et al. (2004), Behrmann et al. (2005a,b). Während der Entwicklung 
des Oberrheingrabens kam es zur mehrfachen Umorientierung des Spannungsfeldes und damit ein-
hergehenden Wechseln von Subsidenz- und Hebungsphasen und lokalen Verlagerungen der Depo-
zentren (Abb. 87). 
 
 
Abb. 87: Lithostratigraphische Tabelle des Tertiärs und Quartärs des nördlichen Oberrheingrabens, ver-
ändert nach STD (Deutsche Stratigraphische Kommission, 2002). Chronostratigraphie nach Bergren et al. 
(1995). Die in dieser Arbeit verwendete Lithostratigraphie richtet sich nach der Klassifikation der Ölin-
dustrie. Kinematik und Spannungsfeld nach Illies (1975), Schumacher (2002), Michon et al. (2003) und 
Dèzes et al. (2004). Subsidenzphasen nach Sissingh (2003) und Derer (2003). 
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Die Öffnung des Oberrheingrabens begann im Mittel- bis Späteozän (Lutetium) mit der Ablagerung 
von terrestrischen Ton- und Siltsteinen lakustriner Fazies in lokal begrenzten Becken und war von 
einer Phase verstärkter vulkanischer Aktivität auf den Grabenschultern begleitet (Lippolt et al. 1974, 
Gaupp & Nickel 2001). Im Späteozän (Priabonium) hatten sich zwei Depozentren im südlichen Ober-
rheingraben ausgebildet, das Mühlhausen- und das Straßburg-Becken, deren Ausdehnung noch den 
Strukturen der permokarbonen internen Molassebecken des Variszischen Gebirges folgt (Pflug 1982, 
Schumacher 2002).  
Im Unteroligozän (Rupelium) führte aufgrund von WNW-ESE ausgerichteten Dehnungsbewegungen 
eine erste Subsidenzphase zu einer marinen Transgression mit Sedimentation im gesamten Ober-
rheingraben sowie zu einer Verbindung zum marinen Norddeutschen Becken und dem Süddeutschen 
Molassebecken (Meier & Eisbacher 1991, Sissingh 1998, Schumacher 2002, Sissingh 2003). Das Chat-
tium ging mit einer Verringerung der Subsidenzbewegungen, der allmählichen Verlagerung des De-
pozentrums nach Norden und einer Verflachung des Ablagerungsmilieus von marinen bis zu 
terrestrischen Bedingungen einher. 
Die Reorientierung des Spannungsfeldes im Untermiozän (Aquitan) führte zu einer zweiten Subsi-
denzphase mit endgültiger Verlagerung des Depozentrums in den nördlichen Oberrheingraben und 
zur Ablagerung mächtiger flachmariner Sedimente, während es ab dem Mittelmiozän zu Hebungs-
vorgängen und Erosion im südlichen Oberrheingraben kam (Illies 1975, Illies 1978, Teichmüller & 
Teichmüller 1979, Villemin & Coletta 1990, Schumacher 2002). Ab dem Mittelmiozän bis zum Quartär 
änderte sich die Kinematik des Oberrheingrabens durch die Umorientierung des Spannungsfeldes 
von Extension zu sinistraler Transtension. Infolgedessen kam es zu Subsidenz im Nord- und abge-
schwächt auch im Südteil des Grabens, während der zentrale Teil Kompression und Hebung unter-
worfen war (Meier & Eisbacher 1991). 
Im nördlichen Oberrheingraben erreicht die känozoische Grabenfüllung Gesamtmächtigkeiten von 
mehr als 3.300 m in einem sich von Heidelberg in NNW-Richtung bis nach Worms erstreckenden De-
pozentrum (Doebl & Olbrecht 1974). Bis zu 2.000 m dieser Ablagerungen werden allein dem Miozän 
und Pliozän zugeordnet. Im südlichen Graben erreicht die maximale Sedimentmächtigkeit in einem 
lokal stark begrenzten Depozentrum südlich des Kaiserstuhls bis zu 2.500 m (Doebl 1970). Diese Se-
dimente wurden überwiegend während des Eozäns und Oligozäns abgelagert. Der südliche Abschnitt 
des Grabens war ab dem Miozän Hebungstendenzen unterworfen, die bis zu 1.500 m erreichen 
konnten und mit Erosion, Nichtablagerung und Vulkanismus (Kaiserstuhl, Vogelsberg) einhergingen 
(Brun et al. 1992, Bogaard & Wörner 2003).  
Während des Quartärs kam es zur Verstärkung der Subsidenzbewegungen und grabenweiter Ablage-
rung fluviatiler und terrestrischer Sedimente mit stark variierenden Mächtigkeiten, die lokal bis zu 
380 m erreichen (Bartz 1974, Haimberger et al. 2005). 
Eine detaillierte Beschreibung der lithostratigraphischen Einheiten der Grabenfüllung, der Struktur 
sowie der Wärmetransportprozesse ist bei Bär (2008) aus Arbeiten von Derer (2003), Werner & 
Doebl (1974), Doebl & Teichmüller (1979), Teichmüller & Teichmüller (1979), Clauser & Villinger 
(1990), Lysak (1992), Pribnow & Schellschmidt (2000), Hurter & Schellschmidt (2003), Pribnow & 
Clauser (2003), Andres & Schad (1959), Straub (1962), Rothe & Sauer (1967), Illies & Mueller (1970), 
Illies & Fuchs (1974), Durst (1991), Plein (1992), Behrmann et al. (2005), Schwarz (2006), Peters 
(2007) und Peters & van Balen (2007, 2008) zusammengestellt. 
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6.6.2 Geothermische Eigenschaften der Gesteine des Tertiärs 
Die gesamte Grabenfüllung des Oberrheingrabens ist auf mehreren stratigraphischen Niveaus durch 
einen hohen Anteil an pelitischen Serien und Stufen ausgezeichnet, die sich aufgrund ihrer klassi-
schen Eigenschaft als Aquitarde nachteilig auf die Erschließung geothermischer Systeme auswirken 
(Wenke et al. 2011). Besondere Herausforderungen an die Bohrtechnik stellen die Eigenschaft von 
Tonmineralen, entstehende Hohlräume durch Quellprozesse zu füllen sowie ein häufig dilatantes 
Verhalten dar (Balthasar et al. 2008, Kreuter et al. 2010). Im Bereich von Störungs- und Kluftzonen 
zwischen den Bruchschollen kann durch die Verschleppung von Peliten ein hydraulischer Kontakt 
zwischen den Schollen unterbunden sein (Jolley et al. 2007, Fisher & Jolley 2007).  
Von den tertiären Einheiten im nördlichen Oberrheingraben ist aufgrund ihrer Tiefenlage, Tempera-
tur und Gesteinseigenschaften nur die Pechelbronn-Formation für eine tiefengeothermische Nutzung 
zur Stromerzeugung geeignet. Im unmittelbaren Einflussbereich von Störungszonen, an denen kon-
vektiver Aufstieg heißer Wässer stattfinden kann, mögen auch in anderen Formationen des Tertiärs 
Temperaturen von bis zu 100 °C auftreten, die jedoch vermutlich nicht wirtschaftlich genutzt werden 
könnten. 
Bei der Betrachtung dieser Schichten für die Tiefe Geothermie ist zu beachten, dass der nördliche 
Oberrheingraben ein relativ schmaler Ablagerungsraum mit intensiver synsedimentärer Tektonik ist. 
Dies bedingt schnelle laterale Wechsel der Ablagerungsbedingungen. Somit können die bei Bär 
(2008) aus der Literatur zusammengefassten Beschreibungen nur einen Überblick über die dominie-
rende Fazies entlang der Beckenachse geben, während in den Randbereichen und internen Hochla-
gen erhebliche Fazieswechsel auftreten können. Auch aus den Mächtigkeitskarten der einzelnen 
Einheiten (Boigk 1967, Doebl 1967, Illies & Müller 1970, Illies & Fuchs 1974) lässt sich demnach nur 
die Gesamtmächtigkeit und nicht die Mächtigkeit der wasserführenden Schichten ableiten.  
Die Pechelbronn-Formation ist flächenhaft im nördlichen Oberrheingraben verbreitet, überlagert in 
den meisten Fällen diskordant die permischen Sedimente und erreicht Mächtigkeiten von 110 bis 
370 m (Doebl 1967, Derer 2003). Anhand der Lithostratigraphie, Biostratigraphie und Paläoökologie 
wird die Pechelbronn-Formation in die Unteren, Mittleren und Oberen Pechelbronner Schichten auf-
geteilt (Schnaebele 1948). Nach Derer (2003) kann diese Unterteilung zwar anhand der Bohrungen, 
jedoch nicht in den seismischen Profilen nachvollzogen werden. Nur die Oberkante der Pechelbronn-
Formation bildet einen klaren Horizont in seismischen Profilen (Doebl 1967, Derer 2003). Die Unter-
schiede in Fazies und Mächtigkeit der Pechelbronn-Formation spiegeln deutlich die Geometrie des 
nördlichen Oberrheingrabens wider, mit terrestrischen, geringmächtigen Ablagerungen im Bereich 
der nördlichen Transferzone und mächtigeren Ablagerungen fluviatiler bis lakustriner Fazies im nörd-
lichen und südlichen Halbgraben. 
Die 50 bis 100 m mächtigen Unteren Pechelbronner Schichten sind über einer meist deutlich ausge-
bildeten Erosionsdiskordanz aus fluviatilen Grobkonglomeraten und Sandsteinen aufgebaut und 
wechsellagern zum Hangenden hin verstärkt mit lakustrinen und interfluvialen Silt- und Tonsteinen 
und vereinzelt Mergelsteinen (Boigk 1967, Nickel 1996, Gaupp & Nickel 2001, Derer 2003, Derer et 
al. 2003). Für die grobklastischen Einheiten der Unteren Pechelbronner Schichten werden von Plein 
(1992) für das Erdölfeld Eich Permeabilitäten von 6∙10 -13 bis 1∙10 -12 m² und Porositäten von 18 bis 
20 % und von Boigk (1981) Permeabilitäten von 1∙ 0 -13 bis 8∙10 -12 m² für das Erdölfeld Stockstadt 
angegeben. 
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Abb. 88: Box-Whisker-Plots für die Porosität und Gesteinspermeabilität der Gesteine der Pechelbronn-
Formation im nördlichen Oberrheingraben (KWDB). 
 
Die in der Regel nur geringmächtig ausgebildeten Mittleren Pechelbronner Schichten bildeten sich 
unter brackischen bis marinen Bedingungen eines von Süden transgredierenden Meeres und werden 
durch marine Tonsteine in den Depozentren und in der Randfazies durch progradierende feinkörnige 
Sandsteine der Küsten- bis Deltafazies mit Mächtigkeiten von 10 bis 50 m repräsentiert (Doebl 1967, 
Plein 1992, Gaupp & Nickel 2001, Derer 2003). Diese Schichten weisen in der Regel nur geringe Per-
meabilitäten auf und sind somit nicht für eine tiefengeothermische Nutzung geeignet. 
In den Oberen Pechelbronner Schichten setzt die beginnende Hebung der Grabenschultern mit ver-
stärktem Eintrag klastischer Sedimente ein und es kommt zur Ablagerung von fluviatilen Grobsand-
steinen und Konglomeraten in den Randbereichen und Hochzonen, die sich mit den lakustrinen und 
brackischen Ton- und Siltsteinen der Beckenfazies verzahnen und deren Mächtigkeit zwischen 100 
und 220 m beträgt (Plein 1992, Gaupp & Nickel 2001, Derer 2003). Der obere Abschnitt dieser Einheit 
belegt mit lakustrinen/brackischen Ton- und Mergelsteinen, in denen einzelne Sandsteine fluviatiler 
Rinnen eingelagert sind, eine von Norden kommende Transgression (Derer 2003, Sissingh 2003). Für 
die sandigen Einheiten der Oberen Pechelbronner Schichten werden Porositäten von ca. 20 % und 
Permeabilitäten von 1,5∙10-15 bis 6∙10-13 m² angegeben (Boigk 1981, Plein 1992).  
Die in Abb. 88 dargestellten Porositäten und Permeabilitäten der einzelnen petrographischen Einhei-
ten der Pechelbronn-Formation, die aus den Daten der KWDB stammen, bestätigen die Angaben von 
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Boigk (1981) und Plein (1992). Die mittel- bis grobklastischen Sedimente (Sandsteine und Konglome-
rate) weisen im Mittel Porositäten und Permeabilitäten auf, die für eine hydrothermale Nutzung 
ausreichend hoch sind. Aufgrund der vergleichsweise geringen Mächtigkeit und unklaren lateralen 
Ausdehnung und Verbreitung dieser grobklastischen Sedimente lässt sich jedoch nicht mit Sicherheit 
aussagen, ob die hier zu erwartenden langfristigen Förderraten für eine hydrothermale Strompro-
duktion ausreichend sind. Eine Potenzialbetrachtung für die tertiären Sedimente ist daher nur mög-
lich, wenn alle vorhandenen Bohrinformationen der KW-Industrie zur Ableitung von Fazieskarten 
herangezogen werden. Die Arbeiten von Derer (2003) und Derer et al. (2003) weisen jedoch darauf 
hin, dass in der Pechelbronn-Formation vor allem die Bereiche grobklastisch ausgebildet sind, die 
auch heute noch beckeninterne Hochlagen darstellen und demzufolge geringere Temperaturen auf-
weisen. In den Depozentren, in denen die Pechelbronn-Formation bis mehrere hundert Meter tiefer 
liegt und in denen höhere Temperaturen zu erwarten wären, überwiegen lakustrine bis marine peliti-
sche Gesteine, die tiefengeothermisch nicht nutzbar sein dürften. Aufgrund dieser Überlegungen 
erfolgte keine Potenzialbetrachtung für die tertiäre Grabenfüllung. 
Clauser & Villinger (1990) geben für die Wärmeleitfähigkeit der Pechelbronn-Formation einen Wer-
tebereich von 2,2 ± 0,8 W/(m∙K) an, der somit in einem Bereich liegt, der für wassergesättigte, 
schlecht konsolidierte fein- bis grobklastische Sedimentgesteine zu erwarten ist. 
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7 Geothermisches 3D-Modell 
Das geologische 3D-Strukturmodell (Kapitel 4) und die thermophysikalischen und hydraulischen Ei-
genschaften der verschiedenen Modelleinheiten (Kapitel 6) können getrennt voneinander noch nicht 
zur raumfüllenden Bestimmung des tiefengeothermischen Potenzials genutzt werden. Die modellier-
ten Horizontflächen des 3D-Modells werden durch triangulierte Punkte aufgespannt und sind entlang 
von Störungen geschnitten. Es handelt sich also um zweidimensionale Objekte im 3D-Raum. Bei den 
gesteinsspezifischen geothermischen Kennwerten handelt es sich im Betrachtungsmaßstab des Ge-
samtmodells sogar nur um eindimensionale Informationen, die innerhalb des 3D-Raums variieren. 
Erst der Verschnitt der geometrischen Informationen aus dem geologischen Strukturmodell, dem 
Temperaturmodell und den gesteinsspezifischen geothermischen Kennwerten in echten Volumen-
körpern, deren Rauminhalt mit Eigenschaften attributiert werden kann, ermöglicht die Potenzialbe-
trachtung. 
Es ist daher nötig die Modelleinheiten des Strukturmodells, die durch Horizont- und Störungsflächen 
begrenzt sind, auch durch dreidimensionale Objekte darzustellen. Dafür stehen bei der für die Mo-
dellierung verwendeten Software GOCAD verschiedene Objekte, das Stratigraphische Gitter (SGrid) 
und das Voxet zur Verfügung. Voxet und SGrid sind Objekte, deren Rauminhalte aus einzelnen Ele-
mentarzellen bestehen, denen bestimmte Eigenschaften, wie z. B. Wärmeleitfähigkeit oder Permea-
bilität zugewiesen werden können. Im Gegensatz zum Voxet können sich die Zellen des SGrid der 
modellierten Geometrie der Horizonte anpassen und entlang von Störungen geschnitten werden 
(Mallet 2002). Die Größe der Elementarzellen kann bei der Erstellung des SGrids frei gewählt werden 
und bestimmt das räumliche Auflösungsvermögen des Modells. Aufgrund dieser Vorteile wurde für 
die vorliegende Arbeit der Typ des SGrids genutzt. 
7.1 Erstellung der SGrids 
Die Erstellung von SGrids ist bei Mallet (2002) allgemein beschrieben und für das hier verwendete 
geologische Strukturmodell von der Auswahl der Top- und Basisflächen, der Assoziierung beider Flä-
chen, der Definition des Grids bis zur Auswahl der durchschneidenden Störungen bei Arndt (2012) 
dargestellt.  
Für jede geologische Modelleinheit wurde aufgrund der Komplexität und Größe des Modells ein 
SGrid erstellt (Abb. 89). Modelleinheiten mit Temperaturen von weniger als 60 °C wurden als tiefen-
geothermisch nicht relevant beurteilt und dementsprechend nicht als SGrids modelliert. Durch die 
Festlegung dieser Mindesttemperatur musste für den Buntsandstein nur im Bereich des Oberrhein-
grabens ein SGrid erstellt werden.  
Die Zellabmessungen der SGrids betragen in horizontaler Richtung ca. 500 auf 500 m und maximal 
50 m in vertikaler Richtung. Insgesamt besteht somit z. B. das Rotliegend-SGrid aus mehr als 23 Milli-
onen Zellen. Das SGrid der Modelleinheit Grundgebirge wurde entlang der Grenze zwischen Mittel-
deutscher Kristallinschwelle und Rhenoherzynikum (Kapitel 6.1) in zwei Regionen unterteilt. 
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Abb. 89: Blick aus südwestlicher Richtung auf das 3D-Modell im Bereich des nördlichen Oberrheingrabens 
mit Ausschnitten der SGrids des Grundgebirges (grau; Untergliederung in Rhenoherzynikum und Mittel-
deutsche Kristallinschwelle nicht angezeigt), des Rotliegenden (rot) und des Buntsandsteins (orange) (5-
fach überhöhte Darstellung).  
 
Zusätzlich zu den SGrids der einzelnen Modelleinheiten wurde ein SGrid für das gesamte Modell er-
stellt, wobei die Zellgrößen und deren horizontale Lage denen der SGrids der Modelleinheiten ent-
sprechen. In das Gesamt-SGrid wurden die Eigenschaften abgelegt, welche nicht ausschließlich auf 
bestimmte Modelleinheiten bezogen sind oder auf der Modelleinheitsgeometrie aufbauen, wie z. B. 
die Daten des rezenten Hauptspannungsfelds nach Heidbach et al. (2010), der Abstand zu den Mo-
dellstörungen sowie die Temperatur. Weiterhin wurde die Untergliederung des Modells in die regio-
nalen Submodelle als lagebezogene Information in allen SGrids gespeichert, um später regionale 
Potenzialbetrachtungen durchführen zu können. 
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7.2 Attributierung des geothermischen Modells 
Die eigens ermittelten und statistisch aufbereiteten thermophysikalischen und hydraulischen Kenn-
werte, das geologische Strukturmodell, die Kenntnis des Spannungsfeldes und der Untergrundtem-
peratur bilden die Basis für die Beurteilung des tiefengeothermischen Potenzials. Da sowohl die 
thermophysikalischen und hydraulischen Gesteinseigenschaften als auch die Gebirgspermeabilität 
von den in situ Bedingungen der Reservoirgesteine abhängig sind, müssen die im Labor oder durch 
Auswertung von Felddaten ermittelten Kennwerte, die in Kapitel 6 vorgestellt wurden, bei der Attri-
butierung der SGrids unter Berücksichtigung der Druck-, Temperatur- und Tiefenabhängigkeit korri-
giert werden.  
Hierzu wurden die an trockenen Gesteinsproben bestimmten Wärme- und Temperaturleitfähigkeiten 
(Kapitel 3) sowie Wärmekapazitäten zunächst auf wassergesättigte Bedingungen umgerechnet. An-
schließend wurde die wassergesättigte Wärmeleitfähigkeit auf Reservoirtemperatur und somit Tiefe 
angepasst. Für die Integration der Tiefenabhängigkeit der Gesteins- und Gebirgspermeabilität wur-
den, insofern ausreichend Daten vorlagen, eigene Gleichungen empirisch ermittelt oder falls dies 
nicht möglich war, Literaturdaten verwendet. Weiterhin wurde der Einfluss von Störungszonen auf 
die Permeabilität durch vereinfachte Modellannahmen berücksichtigt. 
Die dreidimensionalen SGrids der einzelnen Modelleinheiten konnten aufgrund der Modellgröße und 
der zur Verfügung stehenden Datengrundlage nicht nach petrographischen Gesichtspunkten weiter 
untergliedert werden. Daher müssen bei der Attributierung für jede Einheit, für die gemäß ihrer Tie-
fenlage und Temperatur eine Ausweisung des tiefengeothermischen Potenzials erfolgen soll, reprä-
sentative Mittelwerte festgelegt werden. Für zukünftige standortbezogene Betrachtungen im 
Rahmen der Erschließung einzelner Erlaubnisfelder/Projekte können hingegen für jede Formation die 
in Kapitel 6 vorgestellten petrographiespezifischen Kennwerte genutzt werden. 
Die Attributierung der SGrids Buntsandstein, Rotliegend und Grundgebirge erfolgte direkt in GOCAD 
über die Definition neuer Zelleigenschaften (Properties), die dann über automatisierte Skripte (Apply 
Script) mit den ausgewählten Kennwerten belegt wurden. Die Zuweisung beschränkte sich dabei 
nicht nur auf die mittelwertbasierten Kennwerte. Zusätzlich wurden unter der Annahme, dass alle 
Kennwerte normalverteilt sind (Anhang A.7), Minimal- und Maximalkennwerte zugewiesen, die auf 
den Mittelwerten unter Subtraktion bzw. Addition der Standardabweichung oder dem ersten und 
dritten Quartil basieren. Somit ist für jeden Kennwert mindestens der Konfidenzintervall von 50 % 
(Interquartilsbereich) aus der statistischen Verteilung im Modell abgebildet. Die dazu verwendeten 
Skripte für jedes Grid sind in Anhang E.4 dokumentiert. Weitere Beschreibungen und Hintergründe 
zur Berücksichtigung der Kennwertungenauigkeit bei der Potenzialbetrachtung sind bei Arndt (2012) 
am Beispiel des SGrids des Rotliegenden im Submodell Oberrheingraben dargestellt. 
7.2.1 Thermophysikalische Gesteinseigenschaften 
Die Wärmeleitfähigkeit eines Gesteins ist hauptsächlich abhängig von der Mineralmatrix, der Art der 
Porenfüllung und der Porosität. Vor allem die Porosität verändert sich durch Kompaktions- und Dia-
genesevorgänge im Zuge der geologischen Entwicklung eines Sedimentbeckens. Die Abnahme der 
Porosität verursacht dabei eine deutliche Erhöhung der Wärmeleitfähigkeit eines Gesteins. Bei der 
Übertragung der Labormessungen oberflächennah entnommener Proben in die Modellierung ist dies 
zu berücksichtigen. Die Problematik bei der Übertragung von Labormessungen in geothermische 
Modelle wird auch von Büker (1996) beschrieben. 
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7.2.1.1 Thermophysikalische Gesteinseigenschaften unter gesättigten Bedingungen 
Die an trockenen Gesteinsproben gemessenen thermophysikalischen Eigenschaften müssen, da im 
Reservoir von Wassersättigung auszugehen ist, zunächst auf wassergesättigte Bedingungen umge-
rechnet werden. Die Wärmeleitfähigkeit des wassergesättigten Gesteins kann nach dem theoreti-
schen Modell von Lichtenecker, das auch von zahlreichen anderen Autoren vorgeschlagen wird 
(Pribnow 1994, Clauser & Huenges 1995, Pribnow & Sass 1995, Williams et al. 1995, Schoen 1996, 
Popov et al. 2003, Hartmann et al. 2005 u. a.), aus der Wärmeleitfähigkeit der Gesteinsmatrix, der 
bekannten Wärmeleitfähigkeit des porenfüllenden Fluids und der Porosität berechnet werden:  
 
φφ λλλ −⋅= 1gesteinfluidgeo  
λgeo  = Geometrisches Mittel der Wärmeleitfähigkeit [W/(m ∙K)] 
λfluid  = Wärmeleitfähigkeit des Porenfluids [W/(m∙K)] 
λgestein = Wärmeleitfähigkeit der Gesteinsmatrix [W/(m∙K)] 
ϕ  = Porosität [-] 
 
Die ofentrockene Wärmeleitfähigkeit des Gesteins stellt hierbei das geometrische Mittel der Wärme-
leitfähigkeit der Porenluft und der Gesteinsmatrix dar, die durch Gleichungsumformung berechnet 
werden kann. Bei mehrphasigen Porenfüllungen kann die Gleichung entsprechend erweitert werden: 
 
( ) ( ) ( ) ( )GÖW S
G
S
Ö
S
Wgesteingeo
⋅⋅⋅− ⋅⋅= φφφφ λλλλλ 1  
λW  = Wärmeleitfähigkeit von Wasser [W/(m∙K)] 
λÖ  = Wärmeleitfähigkeit von Öl [W/(m∙K)] 
λG  = Wärmeleitfähigkeit von Gas [W/(m∙K)] 
SW/Ö/G  = Wasser-/Öl-/Gassättigung [-] 
 
In Abhängigkeit der Gesteinsart hat sich auch die Ermittlung der wassergesättigten Wärmeleitfähig-
keit nach dem Ansatz des linearen Mittels bewährt (Hartmann et al. 2005, Abdulagatova et al. 2009): 
 
( )φλφλλ −⋅+⋅= 1gesteinfluidlin  
λlin  = Lineares Mittel der Wärmeleitfähigkeit [W/(m∙K)] 
λfluid  = Wärmeleitfähigkeit des Porenfluids [W/(m∙K)] 
λgestein = Wärmeleitfähigkeit der Gesteinsmatrix [W/(m∙K)] 
ϕ  = Porosität [-] 
 
(Gl. 7.1) 
(Gl. 7.2)  
(Gl. 7.3)  
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Weitere mischungsgesetzbasierte Ansätze zur Berechnung der Matrixwärmeleitfähigkeit von Gestei-
nen, auf die hier nicht näher eingegangen werden soll, werden u. a. von Hartmann et al. (2005) und 
Abdulagatova et al. (2009) ausführlich diskutiert. Mit Hilfe der berechneten Matrixwärmeleitfähig-
keit, der bekannten Porosität und der Wärmeleitfähigkeit von Wasser kann dann für jede Gesteinsart 
und Modelleinheit die wassergesättigte Wärmeleitfähigkeit berechnet werden. Entsprechend wird 
für die Berechnung der spezifischen Wärmekapazität unter wassergesättigten Bedingungen vorge-
gangen. 
7.2.1.2 Abhängigkeit der thermophysikalischen Gesteinseigenschaften von Druck und 
Temperatur 
Aussagen über die Abhängigkeit der thermophysikalischen Eigenschaften verschiedener Gesteine von 
der Temperatur finden sich bei Somerton (1992), sind aber auch u. a. bei Pribnow (1994), Vosteen & 
Schellschmidt (2003) und Abdulagatova et al. (2009) beschrieben, die verschiedene Gleichungen zur 
Korrektur vorstellen und mit eigenen Messungen vergleichen. Generell nimmt die Wärmeleitfähig-
keit von Gesteinen mit steigender Temperatur ab und mit steigendem Druck zu (Clauser & Huenges 
1995). Die wesentlichen Effekte beruhen hierbei einerseits auf der Abnahme der Porosität mit der 
Tiefe sowie andererseits auf der steigenden Temperatur, die das Verhalten von Fluid und Matrix be-
stimmt (Clauser et al. 2002). Dabei ist bei Festgesteinen, wie den Gesteinen des Buntsandsteins, Rot-
liegenden und des Grundgebirges, die temperaturabhängige Abnahme der dominierende Faktor. Die 
druckabhängige Zunahme der Wärmeleitfähigkeit ist bei unkonsolidierten Gesteinen, wie z. B. den 
tertiären und quartären Gesteinen im Oberrheingraben, relevant. 
Die Wärmekapazität verhält sich entgegengesetzt zur Wärmeleitfähigkeit, nimmt also mit steigender 
Temperatur zu. Da die Temperaturleitfähigkeit von der Wärmeleitfähigkeit, Dichte und Wärmekapa-
zität abhängt, sinkt sie auch mit steigender Temperatur und steigt mit zunehmendem Druck. Nach 
Vosteen & Schellschmidt (2003) sinkt die Wärmeleitfähigkeit eines Gesteins im Temperaturintervall 
von 1 bis 300 °C um 35 ± 10 %, während die Temperaturleitfähigkeit im selben Temperaturintervall 
um 48 ± 6 % abnimmt, also stärker temperaturbeeinflusst ist. Ähnliche Größenordnungen werden 
auch von anderen Autoren (vgl. Somerton 1992 oder Clauser et al. 2002) angegeben. 
Da im Rahmen der vorliegenden Arbeit keine eigenen Messungen der Wärmeleitfähigkeit hessischer 
Gesteine unter Reservoirbedingungen durchgeführt werden konnten, wurden verschiedene Korrek-
turalgorithmen verwendet. 
Im Bereich der KW-Geologie ist die Gleichung nach Somerton (1992) für Sedimentgesteine eine der 
am häufigsten verwendeten Gleichungen bei der Beckenmodellierung. Diese Gleichung ist nur gültig 
für unter Raumtemperatur gemessene Wärmeleitfähigkeiten von unter 9 W/(m∙K): 
 
( ) ( )( ) 64,02025,032020320 28,1108,1)38,1()293(10 20 −⋅−−− ⋅+⋅⋅⋅−⋅−⋅−= λλλλλ λTTT  
λ20 = Wassergesättigte Wärmeleitfähigkeit bei 20 °C [W/(m∙K)] 
T = Temperatur [K] 
 
Im Bereich grobskaliger Modellierungen der Oberen Erdkruste sowie bei der Tiefen Geothermie ist 
die Gleichung nach Zoth & Hänel (1988) für verschiedene Gesteinsarten weit verbreitet: 
(Gl. 7.4)  
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( ) B
T
AT +
+
=
)350(
λ  
A, B = Gesteinsabhängige Koeffizienten [-] 
T = Temperatur [°C] 
 
Bei dieser Gleichung werden ebenso wie bei der Gleichung nach Vosteen & Schellschmidt (2003), um 
für jede übergeordnete Gesteinsart die unterschiedliche Abhängigkeit der Wärmeleitfähigkeit von 
der Temperatur berücksichtigen zu können, petrographiespezifische Koeffizienten (Tabelle 14) einge-
setzt: 
( ) 25225250 42,013,12
153,0 λλλλ ⋅−⋅+⋅=  
( )
)/(99,0 0
0
λ
λ
λ
baT
T
−⋅+
=  
λ0 = Wärmeleitfähigkeit bei 0 °C [W/(m∙K)] 
λ25 = Wärmeleitfähigkeit bei 25 °C [W/(m∙K)] 
a, b = Gesteinsabhängige Koeffizienten [-] 
T = Temperatur [°C] 
 
Tabelle 14: Liste der gesteinsabhängigen Koeffizienten A, B nach Zoth & Hänel (1988) und a, b nach Vos-
teen & Schellschmidt (2003). 
Gesteinsart von T (°C) bis T (°C) A B 
1 Steinsalz -20 40 -2.11 2960 
2 Kalksteine 0 500 0.13 1073 
3 Metamorphe Gesteine 0 1200 0.75 705 
4 Saure Gesteine 0 1400 0.64 807 
5 Basische Gesteine 50 1100 1.18 474 
6 Ultrabasische Gesteine 20 1400 0.73 1293 
7 Gesteinsarten 2 bis 5 0 800 0.7 770 
Gesteinsart von T (°C) bis T (°C) a b 
Mag. und met. Gesteine 0 300 0,0030±0,0015 0,0042±0,0006 
Sedimentäre Gesteine 0 300 0,0034±0,0006 0,0039±0,0014 
 
Im Gegensatz zu den Gleichungen von Vosteen & Schellschmidt (2003) und Somerton (1992) können 
bei der vereinfachten Gleichung nach Zoth & Hänel (1988) keine eigenen Messwerte zur Berechnung 
eingesetzt werden, d. h. unter Verwendung dieser Gleichung würden die eigenen Messwerte keine 
Berücksichtigung finden. Sie weicht somit deutlich von den Wärmeleitfähigkeits-Tiefenkurven ab, die 
mit eigenen Eingangswerten ermittelt und daher nicht für die Attributierung verwendet wurden 
(Abb. 90). 
(Gl. 7.5)  
(Gl. 7.6)  
(Gl. 7.7)  
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Abb. 90: Graphischer Vergleich der vorgestellten Korrekturfunktionen für die Temperaturabhängigkeit 
der Wärmeleitfähigkeit. Exemplarische Bohrtiefen, denen die jeweilige Temperatur unter Annahme ver-
schiedener geothermischer Gradienten entspricht, sind rechts gegeben. 
 
Die spezifische Wärmekapazität eines Gesteins bzw. einer Lithologie ist ebenfalls von der Porosität, 
der Porenfüllung und der Mineralmatrix abhängig. Die wassergesättigte spezifische Wärmekapazität 
kann entsprechend der Vorgehensweise bei der Wärmeleitfähigkeit berechnet werden: 
 
( ) ( ) ( ) ( )GÖW S
G
S
Ö
S
Wgesteingeo ccccc
⋅⋅⋅− ⋅⋅= φφφφ1  
cgestein = Wärmekapazität der Mineralmatrix [J/(kg∙K)] 
cW = Wärmekapazität von Wasser [J/(kg∙K)] 
cÖ = Wärmekapazität von Öl [J/(kg∙K)] 
cG = Wärmekapazität von Gas [J/(kg∙K)] 
 
Da die Temperatur- oder Druckabhängigkeit der spezifischen Wärmekapazität oder der Temperatur-
leitfähigkeit in der Literatur weitaus weniger oft mathematisch beschrieben ist als die der Wärmeleit-
fähigkeit, wurden Gleichungen für die Temperaturabhängigkeit der spezifischen Wärmekapazität aus 
Vosteen & Schellschmidt (2003, Fig. 4) abgeleitet (Abb. 91): 
 
( ) ( ) ( ) ( )2023 )( pp cTzTyTxTc +⋅+⋅−⋅=  
cp = Spezifische Wärmekapazität [J/(kg∙K)] 
cp(20) = Spezifische Wärmekapazität bei 20 °C [J/(kg∙K)] 
x, y, z = Gesteinsabhängige Koeffizienten [-] 
T = Temperatur [°C] 
(Gl. 7.8)  
(Gl. 7.9)  
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Abb. 91: Spezifische (a) und volumetrische (b) Wärmekapazität bei konstantem Druck in Abhängigkeit 
der Temperatur für magmatische, metamorphe und sedimentäre Gesteine (Vosteen & Schellschmidt 
2003). 
 
Tabelle 15: Gesteinsabhängige Koeffizienten x, y und z, nach Vosteen & Schellschmidt (2003). 
Gesteinsart von T (°C) bis T (°C) x y z 
Magmatische Gesteine 0 300 4,619E-6 3,945E-3 1,46 
Metamorphe Gesteine 0 300 5,389E-6 4,648E-3 1,70 
Sedimentäre Gesteine 0 300 6,295E-6 4,99E-3 1,71 
 
Eine ähnliche allgemeine Gleichung zur Berechnung der Temperaturabhängigkeit der spezifischen 
Wärmekapazität von Festgesteinen wird von Clauser et al. (2002) vorgestellt, die anhand von Mess-
reihen an Gesteinen des westlichen Molassebeckens empirisch ermittelt wurde: 
 
( ) 244 1045,11063,475,0 −−⋅− ⋅⋅−⋅⋅+= TTTc p  
cp = Spezifische Wärmekapazität [J/(kg∙K)] 
T = Temperatur [K] 
 
Ähnlich wie bei der Gleichung von Zoth & Hänel (1988) können hier eigene Messwerte jedoch nicht 
berücksichtigt werden, so dass sie ebenfalls nicht zur Attributierung verwendet wurde. 
7.2.1.3 Attributierung mit thermophysikalischen Kennwerten 
Für die Attributierung der SGrids des Buntsandsteins und des Rotliegenden mit Wärmeleitfähigkeiten 
wurde, da es sich bei den Gesteinen dieser beiden Formationen um Sedimentgesteine handelt, die 
Gleichung zur Korrektur nach Somerton (1992) benutzt. Diese Gleichung berücksichtigt nicht die Tie-
fenabhängigkeit (bzw. Druckabhängigkeit) der Wärmeleitfähigkeit, die, wie bereits vorher erwähnt, 
bei den bereits konsolidierten Gesteinen im Verhältnis zur Temperaturabhängigkeit nur eine geringe 
Rolle spielt. In die Gleichung wurde jeweils die aus der mittleren Porosität und mittleren ofentrocke-
nen Wärmeleitfähigkeit der dominierenden Reservoirgesteinsart (Sandstein) bestimmte wassergesät-
tigte Wärmeleitfähigkeit eingesetzt. Analog wurde bei der spezifischen Wärmekapazität mit der 
Gleichung nach Vosteen & Schellschmidt (2003) vorgegangen. 
(Gl. 7.10)  
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Für die Attributierung des SGrids des Grundgebirges wurden ebenfalls die Gleichungen nach Somer-
ton (1992) und Vosteen & Schellschmidt (2003) verwendet. 
Die Temperaturleitfähigkeit kann dann abschließend anhand der im Grid temperaturabhängig einge-
fügten Wärmeleitfähigkeiten, spezifischen Wärmekapazitäten und mittleren Dichte automatisiert für 
jede Zelle berechnet werden. Durch diese Vorgehensweise ist die Temperaturleitfähigkeit im Grid 
ebenso wie die anderen thermophysikalischen Parameter temperaturabhängig berücksichtigt. 
 
Tabelle 16: Eingangswerte für die zur Attributierung der Modelleinheits-SGrids verwendeten Gleichungen 
nach Somerton (1992) und Vosteen & Schellschmidt (2003). 
Modelleinheit 
Wärmeleitfähigkeit 
λ20 [W/(m∙K)] 
Spezifische Wärmekapazität 
cp(20) [J/(kg∙K)] 
Min Mittel Max Min Mittel Max 
Buntsandstein 3,10 3,80 4,40 587 700 807 
Rotliegend 2,90 3,10 3,30 550 700 850 
Rhenoherzynikum 2,25 3,00 5,60 550 630 700 
Mitteldeutsche Kristallinschwelle 2,10 2,60 3,00 715 745 769 
 
7.2.2 Hydraulische Eigenschaften 
7.2.2.1 Porosität 
Generell ergibt sich bei Sedimentgesteinen, ausgehend von der initialen unkompaktierten und unze-
mentierten Porosität der betrachteten Lithologie, im Zuge der Beckenentwicklung mit zunehmender 
Versenkung eine charakteristische Abnahme der Porosität. Beispielhafte Porositäts-Tiefenfunktionen 
verschiedener Lithologien wurden von Welte et al. (1997) aus zahlreichen Studien zusammengestellt 
(Abb. 92).  
 
 
Abb. 92: Porositäts-Tiefenfunktionen für die drei Hauptgesteinstypen Sandstein, Tonstein und Kalkstein 
(Welte et al. 1997). 
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Diese verdeutlichen, dass es eine Normalabnahme der Porosität mit der Tiefe nicht gibt, sondern 
dass diese für jedes Becken und jede Lithologie anhand empirischer Daten ermittelt werden muss. 
Gründe dafür liegen nach Welte et al. (1997) in den zahlreichen, meist schwer abschätzbaren Fakto-
ren, durch die die Abnahme der Porosität einer Lithologie beeinflusst wird. Dazu zählen u. a. die 
Korngröße, die Versenkungstiefe, die Versenkungsdauer und vor allem die diagenetischen Prozesse 
und die damit verbundenen Mineralauflösungen und Neubildungen. Diese hängen wiederum von der 
Ablagerungsfazies, dem mineralogischen Modalbestand, dem Vorhandensein oder Fehlen einer toni-
gen Matrix und den Reservoirfluiden ab. 
Das Athy-Gesetz (z. B. Allen & Allen 1990) beschreibt für sedimentäre Gesteine typischerweise eine 
exponentielle Abnahme der Porosität mit der Tiefe. Die genaue Gleichung ist jedoch für jede Ge-
steinsart und jedes Sedimentbecken zu ermitteln, um verlässliche Werte zu erhalten. In der Regel ist 
somit eine sedimentologische Beckenanalyse notwendig, um die Effekte aufeinanderfolgender Ab-
senkungs- und Hebungsbewegungen mit berücksichtigen zu können. Im Bereich des nördlichen Ober-
rheingrabens waren die geologischen Einheiten, die älter sind als das Grabensystem, mindestens 
einer zweiten Versenkungs- und einer dazwischen liegenden Hebungs- und Erosionsphase unterwor-
fen.  
Da für die potenziellen hydrothermalen Reservoirformationen Buntsandstein und Rotliegend Mes-
sungen der Porosität aus repräsentativen Tiefen in der KWDB vorliegen, können anstatt der allge-
meinen Porositäts-Tiefenbeziehung diskrete Werte für die Porosität eingesetzt werden. Für die 
Gesteine des Grundgebirges sind die Porositäten so gering, dass eine eventuelle Tiefenabhängigkeit 
keinen maßgeblichen Einfluss auf die Gesteinseigenschaften haben dürfte. 
7.2.2.2 Gesteinspermeabilität 
Die Gesteinspermeabilität steht in engem Zusammenhang mit der Porosität und nimmt ebenso wie 
diese generell mit der Tiefe ab. Aufgrund der beschriebenen Einflussfaktoren auf die Porositäts-
Tiefenfunktion gilt für die Beziehung zwischen Gesteinspermeabilität und Tiefe sowie für die Bezie-
hung zwischen Porosität und Gesteinspermeabilität, dass keine für alle Gesteinsarten gültige Funkti-
on aufgestellt werden kann. Dabei kommt erschwerend hinzu, dass die Gesteinspermeabilität nicht 
von der absoluten Porosität, sondern vor allem von der Größe, Interkonnektivität und geometrischen 
Ausbildung des Porenraums abhängig ist. Generelle Beschreibungen verschiedener Porenraummo-
delle zur mathematischen Erfassung des Zusammenhangs zwischen Porosität und Gesteinspermeabi-
lität auf Basis der Kozeny-Carman-Gleichung (Kozeny 1927, Carman 1937, 1948 und 1956) oder 
daraus abgeleiteter modifizierter Gleichungen werden von Pape et al. (1999) diskutiert.  
Die hydraulischen Eigenschaften Porosität, Gesteinspermeabilität und Gebirgspermeabilität wurden 
daher für jedes SGrid (Grundgebirge, Rotliegend und Buntsandstein) separat ermittelt und eingege-
ben. Hierbei konnten nicht für alle Kennwerte und/oder Modelleinheiten Tiefenabhängigkeiten abge-
leitet werden, so dass z. T. nur Mittelwerte eingegeben wurden. Dies ist bei allen SGrids für die 
Porosität der Fall, da weder aus den eigenen Daten noch aus der Literatur auf die anstehenden Ge-
steine übertragbare Porositäts-Tiefenbeziehungen ermittelt werden konnten.  
Sowohl für die Gesteins- als auch die Gebirgspermeabilität ist außerdem zu bedenken, dass die durch 
die verwendeten Gleichungen für eine bestimmte Tiefe berechnete Permeabilität nur einen mittleren 
Wert wiedergibt, während die Permeabilitäten des Reservoirgesteins um zwei bis vier Größenord-
nungen schwanken können. Somit kann die in einer Bohrung tatsächlich angetroffene Gebirgsper-
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meabilität durchaus um bis zu zwei Größenordnungen größer oder kleiner sein als die im Modell 
angegebene Permeabilität. 
Dies gilt insbesondere für geklüftete Grundwasserleiter, wie sie alle im Modell betrachteten Einhei-
ten darstellen. Hier erfolgen sowohl Fluidbewegung als auch Speicherung auf dem vorhandenen 
Trennflächengefüge im Gestein. Die in der großen Tiefenlage in der Regel sehr geringe Gesteinsporo-
sität trägt dabei nur minimal zur Fluidbewegung und -speicherung bei. Das Trennflächengefüge um-
fasst alle Skalenbereiche und ist sowohl in Form von Frakturen im submikroskopischen Bereich als 
auch in Form von Störungssystemen mit Größenordnungen von mehreren Kilometern Länge zu be-
obachten. Der Vernetzungsgrad des Trennflächengefüges und die Orientierung zum in situ Span-
nungsfeld stellen die für die Permeabilität des Kluftreservoirs entscheidenden Parameter dar.  
Das SGrid für den Buntsandstein im nördlichen Oberrheingraben weist eine relativ einheitliche Tie-
fenlage auf. Daher kann analog zur Vorgehensweise bei der Porosität für das gesamte SGrid je ein 
einheitlicher Mittel-, Minimal- und Maximalwert für die Gesteins- und Gebirgspermeabilität ange-
setzt werden. Wie in Kapitel 6.4.2.4 beschrieben, sind die von Stober & Jodocy (2009) und Jodocy & 
Stober (2011) aus Kernuntersuchungen und hydraulischen Testdaten der KW-Bohrungen im mittle-
ren und südlichen Oberrheingraben bestimmten Gesteins- und Gebirgspermeabilitäten des Bunt-
sandsteins repräsentativer als die eigenen oberflächennah ermittelten Kennwerte. Für die 
Gebirgspermeabilität wurden der Median sowie das erste und dritte Quartil der in Abb. 48 darge-
stellten Gebirgspermeabilitäten nach Stober & Jodocy (2009) zur Attributierung des Grids verwendet. 
Für die Gesteinspermeabilitäten und Porositäten wurden äquivalent die an Kernproben ermittelten 
Werte nach Jodocy & Stober (2011) eingesetzt. 
Zur Attributierung des Rotliegend-Grids lag, wie in Kapitel 6.2.5 beschrieben, eine ausreichende An-
zahl eigener Daten der Permeabilität, Porosität und Gebirgspermeabilität sowohl aus oberflächenna-
hen als auch tiefen Proben vor, um Permeabilitäts-Tiefenbeziehungen ableiten zu können (Abb. 68 
bis Abb. 71). Da eine Tiefenabhängigkeit für die Porosität zwar erkennbar, jedoch schlechter belegt 
ist, wurde zur Attributierung des Grids eine mittlere Porosität von 6,9 % genutzt, die als Mittelwert 
aus den Messwerten der KWDB ermittelt wurde. Als Minimum und Maximum wurden hier das erste 
bzw. dritte Quartil mit 3,5 bzw. 10,3 % Porosität angesetzt (siehe auch Anhang A.7 und E.4).  
Für die Zuweisung der Gesteins- und Gebirgspermeabilitäten des Rotliegenden wurden die folgenden 
Gleichungen verwendet: 
 
Gesteinspermeabilität Rotliegend Mittel: 
 
( ) ( ) 4,10ln8,0log −⋅−= zK m  
Minimum:   ( ) ( ) 1,12ln7,0log −⋅−= zK mMinimum
 
Maximum:   ( ) ( ) 5,9ln85,0log −⋅−= zK mMaximum  
Km = Gesteinspermeabilität [m²] 
z = Tiefe [m] u. GOK 
 
(Gl. 7.11)  
(Gl. 7.12)  
(Gl. 7.13)  
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Gebirgspermeabilität Rotliegend Mittel: 
( ) ( ) 15,8ln92,0log −⋅−= zKG  
Minimum:   ( ) ( ) 05,10ln75,0log −⋅−= zK GMinimum
 
Maximum:   ( ) ( ) 7,6ln055,1log −⋅−= zK GMaxium  
KG = Gebirgspermeabilität [m²] 
z = Tiefe [m] u. GOK 
 
Da, wie in den Kapiteln 6.1.3 und 6.1.4 beschrieben, weder für die Gesteine des kristallinen noch des 
metamorphen Grundgebirges ausreichend hydraulische Testdaten für die Ermittlung einer repräsen-
tativen Gebirgspermeabilität in größeren Tiefen, geschweige denn einer Permeabilitäts-
Tiefenbeziehung vorlagen, wurde entschieden, die von Stober & Bucher (2007) für den Schwarzwald 
ermittelte mathematische Beziehung zu nutzen (Abb. 48).  
 
Gebirgspermeabilität kristallines Grundgebirge: 
( ) ( ) 4,16log38,1log −⋅−= zKG  
Minimum:   ( ) ( ) 9,16log38,1log −⋅−= zKG
 
Maximum:   ( ) ( ) 9,15log38,1log −⋅−= zKG  
KG = Gebirgspermeabilität [m²] 
z = Tiefe [km] u. GOK 
 
Um bei der Zuweisung der tiefenabhängigen Gebirgspermeabilität des Grundgebirges die verschie-
denen Gesteinstypen und die natürliche Spannweite der Gebirgspermeabilität nicht zu vernachlässi-
gen (vgl. auch Abb. 55), wurde die Grundgleichung nach Stober & Bucher (2007) jeweils angepasst. 
Die Gebirgspermeabilitäten der einzelnen von Stober & Bucher (2007) dargestellten Untersuchungs-
gebiete weisen einen Schwankungsbereich von meist zwei Größenordnungen auf (Abb. 93). Um die-
sen Schwankungsbereich auch in der Permeabilitäts-Tiefenbeziehung zur Modellattributierung zu 
berücksichtigen, wurde zur Festlegung der Minimal- und Maximalbeziehung der Achsenabschnitt der 
Gleichung um eine halbe Größenordnung der Permeabilität verringert oder erhöht.  
So verschiebt sich zwar die Permeabilitäts-Tiefenkurve im Diagramm zu höheren oder niedrigen Per-
meabilitäten, die Steigung bleibt jedoch gleich. Diese Vorgehensweise wurde gewählt, da es ohne 
ausreichende Datengrundlage nicht möglich ist, eine gesteinsartbezogene Anpassung der Gleichung 
vorzunehmen. Als Gesteinspermeabilität wurden die Mittelwerte der logarithmierten Labormesswer-
te herangezogen, deren Wertebereich sich näherungsweise mit dem der Daten der KWDB für das 
kristalline Grundgebirge des nördlichen Oberrheingrabens deckt (Abb. 93).  
(Gl. 7.14)  
(Gl. 7.15)  
(Gl. 7.16)  
(Gl. 7.17)  
(Gl. 7.18)  
(Gl. 7.19)  
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Abb. 93: Zusammenstellung der Gebirgspermeabilität des kristallinen Grundgebirges mit Kurven zur Tie-
fenabhängigkeit der Gebirgspermeabilität des kristallinen Grundgebirges nach Stober & Bucher (2007, 
siehe auch Abb. 48), ergänzt mit einem Schwankungsbereich, der durch die bei der Modellierung erwar-
tete Minimal- und Maximalkurve aufgespannt wird, und den Gesteinspermeabilitäten der kristallinen 
Gesteine des Odenwalds (eigene Messdaten) und des nördlichen Oberrheingrabens (Daten der KWDB). 
 
Tabelle 17: Eingangswerte für die Attributierung der Modelleinheits-SGrids.  
Modelleinheit 
Gesteinspermeabilität Km 
[log m²] 
Gebirgspermeabilität KG 
[log m²] 
Porosität ϕ 
[%] 
Min Mittel Max Mittel Max Max Min Mittel Max 
Buntsandstein -16,1 -15,1 -14,1 -15,3 -13,5 -11,7 6,7 7,6 11,5 
Rotliegend Siehe Gleichung im Text Siehe Gleichung im Text 3,5 6,9 10,3 
Rhenoherzynikum -17 -16,5 -16 Siehe Gleichung im Text 2 2,8 3,5 
MDKS -17 -16,5 -16 Siehe Gleichung im Text 1 1 1 
 
7.2.3 Berücksichtigung des Störungssystems 
7.2.3.1 Hydraulische Eigenschaften von Störungszonen 
Kenntnis über die Art und den Zustand von Störungszonen beeinflussen die hydrogeologische Beur-
teilung von Gesteinsformationen maßgeblich. Durch orogenetische (z. B. Variszikum) oder taphroge-
netische (z. B. Oberrheingraben) Prozesse gebildete großräumige Störungssysteme sind auf allen 
Skalenbereichen durch Störungen, Störungszonen und Zonen erhöhter Klüftigkeit bzw. Bruchdichte 
begleitet. Nach dem Stand der Forschung (z. B. Streltsova 1976, Moench 1984, Boehmer & Boonsta 
1987, Sen 1988, 2002, Bruhn et al. 1994, Singhal & Gupta 1999, Lachassagne et al. 2001, Neumann 
2005, Lunn et al. 2008, Faulkner et al. 2010) wird davon ausgegangen, dass alle Fließ- und Transport-
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prozesse im klüftigen Festgestein entlang des Trennflächensystems oder direkt in den Störungszonen 
erfolgen und die wesentlich geringere Gesteinsdurchlässigkeit vernachlässigbar ist.  
Strukturen erhöhter Permeabilität resultieren im Festgestein in der Regel aus Zonen erhöhter, durch 
Sprödbrüche unter Dehnungsbewegungen entstandener Kluft- bzw. Bruchdichte. Bereiche verringer-
ter Permeabilität sind dagegen mit der Versiegelung ehemals offener Brüche und Klüfte, der Bildung 
von Störungsletten sowie mit durch Scherbewegungen hervorgerufenen Kornverkleinerungsprozes-
sen assoziiert.  
Im Fall aktiver Störungssysteme findet die durch spröde Deformation hervorgerufene Bruchbildung 
überwiegend im obersten Bereich der Kruste statt. Hier können tektonische Bewegungen im rezen-
ten Spannungsfeld entweder zur Reaktivierung bestehender oder zur Neuausbildung von Störungs- 
und Bruchsystemen führen. Die Deformation ist dabei in der Regel nicht auf einzelne Flächen be-
schränkt, sondern als Netzwerk zahlreicher Störungsäste ausgebildet, die gemeinsam das Störungs-
system bzw. die Störungszone bilden. 
Nach Chester & Logan (1986), Caine et al. (1996) und Rawling et al. (2001) können Störungszonen im 
spröden Festgestein in drei strukturelle Einheiten untergliedert werden: 
• Störungskern (Fault-Core): In der Regel schmale Zone, an der während der episodischen 
Störungsentwicklung die Hauptdeformationsbewegungen stattfinden. In spröden Gesteinen 
kommt es zur ausgeprägten Entwicklung von Störungsbrekzien, Kataklasiten oder nicht ko-
häsiven, tonmineralreichen Kakiriten (Brodie et al. 2002). Diese Kornverkleinerungs-
prozesse sowie geochemische Alteration führen generell dazu, dass der Störungskern ge-
ringe Permeabilitäten aufweist und eine Fließbarriere darstellt.  
• Zerrüttungs-, Bruchzone (Damage-Zone): Der Störungskern ist in der Regel von einer Zer-
rüttungszone umgeben. Diese ist durch eine deutlich höhere Dichte bruchhafter Strukturen 
geprägt, wie z. B. Scherbrüche mit geringem Versatz und Extensionsbrüche mit deutlicher 
Richtungsbeeinflussung durch die Störung. In Abhängigkeit vom Nebengestein, der Mäch-
tigkeit der Zerrüttungszone und der Bruchcharakteristiken (Öffnungsweite, Durchtren-
nungsgrad, Länge etc.) kann die Permeabilität der Zerrüttungszone gegenüber der des 
Störungskerns oder des Nebengesteins um vier bis sechs Größenordnung erhöht sein 
(Evans et al. 1997, Lockner et al. 2000, Faulkner et al. 2010). Das Gefüge des Nebengesteins 
ist in der Zerrüttungszone noch deutlich erkennbar.  
• Nebenmaterial/-gestein (Protolith): Mit zunehmendem Abstand von der Störung geht die 
Zerrüttungszone allmählich in das umgebende Nebengestein über. Dieses zeigt nur sehr 
wenige oder keine störungsgebundenen Strukturen. Es kann aber trotzdem ein ausgepräg-
tes Kluftnetzwerk aufweisen. 
Die Eigenschaften, Ausbildung und Ausdehnung dieser strukturellen Einheiten, die sich während der 
tektonischen Entwicklung von Störungen und Störungszonen entwickeln und durch spätere Einflusse 
verändern können, hängen im Wesentlichen von der Art des Nebengesteins (Protolith), dem Span-
nungsfeld, der Verformungsrate sowie dem Auftreten von fluiden Phasen und dem Fluiddruck ab. So 
kann je nach Störung und Nebengestein auch entweder der Störungskern oder die Zerrüttungszone 
fehlen (Caine et al. 1996, Evans et al. 1997).  
Störungen und Störungszonen können demnach entsprechend ihrer hydraulischen Wirksamkeit bzw. 
hydrogeologischen Wirkung als Wasserleiter, Barrieren oder als Leiter-Barriere-Kombinationen auf-
treten (z. B. Maclay & Small 1987, Lee & Farmer 1993, Antonellini & Aydin 1994, Caine et al. 1996, 
Evans et al. 1997, Billi et al. 2003, Storti et al. 2003, Jolley et al. 2007, Faulkner et al. 2010).  
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Abb. 94: Schematische Darstellung der Permeabilitätsstruktur von Störungszonen, die u. a. vom relativen 
Anteil von Bruchzone und Kern abhängt, verändert nach Caine et al. (1996). Der Störungskern kann offen 
und somit hydraulisch aktiv oder geschlossen und somit hydraulisch inaktiv sein. Die Permeabilität der 
Zerrüttungs- bzw. Bruchzone kann je nach Vernetzungsgrad der Brüche und lokalem Spannungsfeld stark 
erhöht sein. Im Nebengestein wird die Permeabilität durch das Kluftnetzwerk bestimmt. 
 
Haupttransportwege für Reservoirfluide stellen meist die störungsbegleitenden Zerrüttungs- oder 
Bruchzonen dar, die eine im jeweiligen lokalen Spannungsfeld günstige Orientierung aufweisen. Da in 
Störungszonen höhere Permeabilitäten als im ungestörten Nebengestein zu erwarten sind, bieten sie 
sich als Zielgebiet tiefengeothermischer Erschließung an. Um während der Exploration von geother-
mischen Reservoiren die Permeabilität von Gesteinen abzuschätzen, geeignete Permeabilitätszonen 
zu bestimmen und gegebenenfalls Stimulationen erfolgreich durchzuführen, sind Prognosen über die 
Geometrie existierender Bruchsysteme nötig (Philipp et al. 2007). Entscheidend für die Höhe der 
Förderrate ist die Anbindung der Zerrüttungszone an das großflächige Kluftnetzwerk im Reservoir-
gestein, dessen Permeabilität durch technische Maßnahmen (Hydraulische Stimulation) weiter ver-
bessert werden kann (z. B. Dake 1978, Economides & Nolte 2000). Besonders positive Effekte auf die 
Gebirgspermeabilität sind bevorzugt an aktiven Störungen zu erwarten (Gudmundsson et al. 2002), 
an denen rezente Bewegungen auftreten, die sich dehnend und/oder mit einer Seitenverschiebungs-
komponente vollziehen (Extension, Transtension, Blattverschiebungsregime) (Bauer et al. 2010). 
Aktive Extensionszonen haben den Vorteil, dass sie chemischen Fällungsprozessen durch andauernde 
Bewegungen mechanisch entgegenwirken, indem fortwährend neue Brüche entstehen oder bereits 
mit Mineralausfällungen zugesetzte Brüche wieder aufbrechen und dadurch die Wasserwegsamkei-
ten erhalten bleiben können (Bauer et al. 2010). Solche Zonen erhöhter Klüftigkeit können während 
der Erkundung z. B. durch seismische Explorationen oder auch gravimetrische Untersuchungen iden-
tifiziert werden, da hier die Gesteinsdichte und die Ausbreitungsgeschwindigkeit der S-Wellen ge-
genüber den ungestörten Bereichen reduziert ist.  
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7.2.3.2 Modellimplementierung von Störungszonen 
Der Einfluss größerer Störungssysteme auf die Gebirgspermeabilität ist zusätzlich zur Eingabe einer 
mittleren tiefenabhängigen Gebirgspermeabilität für jedes Formationsgrid aus den vorher und in den 
Kapiteln 3.5.2 und 3.6.4 beschriebenen Gründen in das Modell zu implementieren. Hierbei ist streng 
genommen die Ausrichtung der Störungen zur horizontalen Hauptspannungsrichtung, das tektoni-
sche Regime und vor allem das je nach Gesteinsart unterschiedliche Bruchverhalten zu berücksichti-
gen.  
So weisen plutonische Gesteine z. B. ein anderes Bruchverhalten als Quarzite, Grauwacken, Metaba-
salte oder Gneise auf. Bei Tonsteinen, Phylliten und Schiefern können sich aufgrund des duktilen 
Verhaltens und des hohen Tonanteils Klüfte sogar selbständig wieder schließen, so dass nicht mit 
einer Erhöhung der Gebirgspermeabilität durch Störungszonen zu rechnen ist. Je nach tektonischer 
Beanspruchung und Gesteinsart kann das Gestein eng- oder weitständig geklüftet sein, und die Klüfte 
geringe oder große Öffnungsweiten und glatte oder raue Kluftflächen aufweisen. Weiterhin kann die 
Breite einer störungsbegleitenden Zerrüttungszone erhöhter Bruch- und Kluftdichte parallel zur Stö-
rungszone sehr unterschiedlich sein. Störungszonen können einerseits diskret ausgebildet sein, so 
dass wenige Zehner Meter senkrecht zur Störung keine erhöhte Bruchdichte zu beobachten ist, an-
dererseits aber auch durch bis zu hunderte Meter breite Zonen erhöhter Kluftdichte begleitet sein 
(Barton & La Pointe 1995, Caine et al. 1996, Cowie et al. 1996, Cello 2000, Faulkner et al. 2010). Die 
Breite solcher Zonen ist vom vertikalen und horizontalen Versatzbetrag an der Störung, dem Einfal-
len, der Geometrie sowie der lateralen Ausdehnung der Störungszone und der Lithologie des Neben-
gesteins abhängig (Biehler 1995). In dieser Zone weist das Gestein eine erhöhte Durchlässigkeit auf, 
die mit zunehmender Entfernung von der Störungsfläche abnimmt  
Das Modell ist jedoch nur in die Modelleinheiten und nicht in verschiedene lithologische Einheiten 
untergliedert. Demnach kann weder die petrographiespezifische, störungsbedingte Erhöhung der 
Gebirgspermeabilität differenziert werden, noch können für jedes Gestein, jede Störungsart und den 
vorliegenden Versatzbetrag unterschiedliche Breiten der störungsbegleitenden Zerrüttungszonen 
ausgewiesen werden. Für den großmaßstäblichen Ansatz des geothermischen 3D-Modells von Hes-
sen wurde daher eine darauf angepasste Modellvorstellung entwickelt (Abb. 95). 
Zur Festlegung einer generellen Breite der Zerrüttungszone sowie der Erhöhung der Gebirgspermea-
bilität wurden Erfahrungswerte eigener Auswertungen sowie aus der Literatur herangezogen und an 
die Modellgeometrie angepasst. Neben den eigenen Beobachtungen bei der Auswertung der hydrau-
lischen Testdaten von Wassererschließungsbohrungen im Rotliegenden (Kapitel 6.2.5) wird auch von 
anderen Autoren (u. a. Bruhn 1992, Evans et al. 1997, Lockner et al. 2000, Rawling et al. 2001, Schraft 
2005, Stober & Bucher 2007, Stober & Jodocy 2009) angegeben, dass die Gebirgspermeabilität in der 
Zerrüttungszone um ca. ein bis vier Größenordnungen über der des geklüfteten Nebengesteins liegt. 
Aufgrund der horizontalen Zellgröße von 500 m kann dies im Modell nur abgebildet werden, indem 
die Gebirgspermeabilität der unmittelbar an Störungsflächen grenzenden Zellen (Zerrüttungszone) 
um einen mittleren Wert erhöht wird. Hier wurde als konservativer Ansatz eine maximale Erhöhung 
der Gebirgspermeabilität von zwei Größenordnungen definiert. Der Übergang der Zerrüttungszone in 
das ungestörte Nebengestein erfolgt nach Caine et al. (1996) graduell. Daher wurde für die äußere 
Zerrüttungszone eine kontinuierliche Abnahme der Permeabilität mit zunehmender Entfernung von 
der Störungsfläche angenommen. Als maximale Entfernung wurde hier, ausgerichtet an den Zellgrö-
ßen, 2 km gewählt. Im Modell wurden diese Annahmen durch die in Abb. 95 angegebene Gleichung 
implementiert. Bei einer Entfernung von der Störungsfläche von mehr als 2 km entspricht die Ge-
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birgspermeabilität unter Störungsberücksichtigung der ungestörten Gebirgspermeabilität. Die Per-
meabilitätserhöhung findet nur entlang der im Modell implementierten, in Abb. 96 dargestellten 
Störungen bzw. für die in Abb. 97 A dargestellten Bereiche statt. Für jedes Modellgrid wurden diese 
durch Gleichungen beschriebenen Erhöhungen bei der Attributierung berücksichtigt (siehe Anhang 
E.4).  
 
 
Abb. 95: Modellvorstellung zu den permeabilitätserhöhenden Einflüssen einer Störungszone. X entspricht 
dem Abstand zur Störung, KGst entspricht der störungsbedingt erhöhten Gebirgspermeabilität, Δxz der 
Breite der Zerrüttungs- bzw. Bruchzone. Die gestrichelte Kurve stellt den Verlauf der störungsbeeinfluss-
ten Gebirgspermeabilität in [log m²] (rechte Ordinate) für die Zerrüttungs- und Bruchzone dar, während 
die durchgezogene Linie den Verlauf in [m²] darstellt (linke Ordinate). Sowohl die Zerrüttungszone als 
auch das Nebengestein weist ein dem rezenten Spannungsfeld entsprechendes Kluftnetzwerk auf. 
 
Für das Buntsandstein- und das Rotliegend-SGrid wurde abschließend die Transmissibilität aus Ge-
samtmächtigkeit und störungsbedingt erhöhter Gebirgspermeabilität berechnet (Abb. 98). Für das 
Grundgebirgs-SGrid wurde nicht die Gesamtmächtigkeit, sondern eine für tiefengeothermische Er-
schließungen repräsentative Mächtigkeit von 500 m zur Berechnung der Transmissibilität angesetzt. 
Zur Bewertung des Einflusses der im Modell implementierten Erhöhung der Gebirgspermeabilität 
entlang von Störungszonen, ist die Anzahl der in das Modell aufgenommenen Störungen im Vergleich 
zu den in verschiedenen Kartenwerken dargestellten Störungen zu berücksichtigen. Je nach Auflö-
sungsmaßstab der für die Modellierung als Eingangsdaten verwendeten geologischen Karten kann 
die Dichte an Störungen sehr unterschiedlich sein (Abb. 96). In das Modell wurden nur bekannte Stö-
rungen aufgenommen, die bis in die Modelleinheit Grundgebirge reichen und einen vertikalen Ver-
satzbetrag von mindestens 50 bis 200 m aufweisen (Kapitel 4.2). Die Versatzbeträge von Störungen 
sind in geologischen Karten in der Regel nur indirekt über die Höhenlage und Mächtigkeit der stratig-
raphischen Einheiten auf der Liegend- und Hangendscholle dargestellt. Horizontale Versatzbeträge 
entlang von Blattverschiebungen oder Schrägab- bzw. -aufschiebungen können nicht abgeleitet wer-
den und sind demzufolge im Modell unterrepräsentiert.  
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Abb. 96: Störungsnetz in Hessen aus der GÜK200 (BGR 2007), der GÜK300 (HLUG 2007a) und der Tekto-
nischen Karte der BRD 1:1.000.000 (Zitzmann 1981) im Vergleich zu den Störungen im 3D-Modell. Legen-
de zur Geologie siehe Abb. 26.  
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Weiterhin wird eine Vielzahl von im Untergrund bedeutsamen Störungssystemen an der Oberfläche 
durch jüngere, quartäre oder tertiäre Sedimente überdeckt, so dass in känozoischen Bruch- oder 
Grabenstrukturen wie dem Oberrheingraben, der Hanau-Seligenstädter-Senke, dem Horloff-Graben 
und der Niederhessischen Senke keine Störungen kartiert sind (Abb. 96). Gerade diese Bruch- und 
Grabenstrukturen sind aber aufgrund ihrer erhöhten Bruchdichte und der daraus resultierenden 
erhöhten Gebirgspermeabilität der tieferen Gebirgsstockwerke, die z. B. im Oberrheingraben durch 
aszendente Wässer zu positiven geothermischen Anomalien führen kann, besonders interessant für 
die tiefengeothermische Nutzung. Da keine flächendeckenden abgedeckten geologischen Karten 
vorliegen, können diese Störungssysteme nur unter Einbeziehung geophysikalischer Erkundungsme-
thoden ins Modell implementiert werden. Für den Oberrheingraben ist dies aufgrund der sehr hohen 
Dichte an seismischen Erkundungen möglich. Für die nördliche Verlängerung des Oberrheingrabens, 
den Horloff-Graben und die Niederhessische Senke ist dies jedoch nicht möglich, so dass hier vor 
allem die Grabenrandstörungen bzw. die Staffelbrüche an den Grabenrändern nicht im Modell dar-
gestellt und demzufolge auch nicht bei der Permeabilitätserhöhung berücksichtigt werden konnten. 
7.2.4 Spannungsfeld in Hessen 
Das rezente Spannungsfeld Hessens und des Oberrheingrabens wurde bereits in zahlreichen Studien 
untersucht. Diese Studien, bei denen mit Hilfe von Herdflächenlösungen rezenter Erdbeben versucht 
wurde, die Spannungstensoren abzuleiten (Ahorner et al. 1983, Larroque et al. 1987, 1988, Delouis et 
al. 1993, Plenefisch & Bonjer, 1997, Hinzen 2003), zeigen regionale Variationen des Spannungsfeldes 
auf. So ist z. B. das Gebiet des nördlichen Oberrheingrabens überwiegend durch ein extensionales 
Regime mit sinistraler Blattverschiebungskomponente gekennzeichnet (Delouis et al. 1993, 
Plenefisch & Bonjer 1997, Hinzen 2003). Eine kinematische Analyse von Bewegungsanzeigern an Stö-
rungsflächen in Aufschlüssen in den Grabenschultern in unmittelbarer Nähe zu den Hauptrandstö-
rungen weist überwiegend auf Blattverschiebungsbewegungen und nur untergeordnet auf schräge 
bis reine Abschiebungen hin (Lopes Cardozo & Behrmann 2006). Dies wird als Indikator für sinistrale 
Transtension im Oberrheingraben interpretiert (Peters 2007). 
Weitere Daten über das heutige Spannungsfeld liefern umfangreiche Untersuchungen an den Boh-
rungen des geothermischen Forschungsprojektes in Soultz-sous-Forêts (Genter et al. 1997, Cornet et 
al. 2003, Tischner et al. 2006), das an der westlichen Grabenschulter des mittleren Oberrheingrabens 
gelegen ist. Die Bohrungen erreichen Teufen von 3 bis 5 km und ermöglichen Aussagen über die Ori-
entierung der Hauptspannungsrichtungen, die Größe der Spannungen und die rheologischen Ge-
steinsparameter (Cornet et al. 2003). Das Spannungsfeld in Soultz-sous-Forêts wurde überwiegend 
anhand der Auswertung der Spannungsmessungen bei hydraulischen Stimulationsmaßnahmen bis in 
3,5 km Tiefe abgeleitet und zeigt bis 3 km ein extensionales Regime und darunter ein Blattverschie-
bungsregime (Rummel & Baumgärtner 1991, Klee & Rummel 1999). Die hier beobachteten Span-
nungsverhältnisse decken sich gut mit den Ergebnissen der Auswertung der Herdmechanismen von 
Erdbeben im Oberrheingraben und lassen auf ein Spannungsfeld im Übergang von Extension zu 
Blattverschiebung schließen (Peters 2007). Hierbei ist zu berücksichtigen, dass das Spannungsfeld, 
das aus Herdmechanismen abgeleitet wurde, nur bedingt nach Tiefe aufgelöst werden kann (Peters 
2007). Alle verfügbaren Untersuchungen über das Spannungsfeld des Oberrheingrabens und die an-
grenzenden Grabenschultern weisen demnach auf ein Spannungsfeld im Übergang zwischen Extensi-
on und sinistraler Blattverschiebung hin (Peters 2007). Unter dem heutigen Spannungsfeld ist die 
NNE-SSW bis N-S streichende Grabenstruktur sinistraler Transtension bis Extension ausgesetzt (Pe-
ters 2007). Untersuchungen der Paläostressbedingungen von Illies (1975), Schumacher (2002), 
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Michon et al. (2003) und Dèzes et al. (2004) weisen darauf hin, dass das heutige Spannungsfeld seit 
Beginn des Miozäns stabil ist und keine Änderungen aufweist. 
Wie die Daten der World Stress Map (WSM, Heidbach et al. 2010) zeigen, ist die horizontale Haupt-
spannung SH sowohl im Bereich des Oberrheingrabens als auch in Gesamthessen relativ gleichmäßig 
NW-SE ausgerichtet und schwenkt nur in Nordwesthessen in WNW-ESE Richtung um. In der WSM 
sind Daten über Spannungsfeldorientierungen und die Größe der Spannungen abgelegt, die anhand 
der Auswertung von Erdbeben-Herdmechanismen, Bohrlochwandausbrüchen, durch Bohrungen ent-
standener Risssysteme, in situ Spannungsmessungen wie hydraulischen Stimulationsmaßnahmen, 
Überbohren (overcoring) und Bohrlochschlitzungen (borehole slotter) sowie mit geologischen Unter-
suchungen von Störungsbewegungen und der Ausrichtung vulkanischer Schlote gewonnen wurden 
(Heidbach et al. 2010). In situ Spannungsmessungen in Soultz-sous-Forêts zeigen im Mittel eine 
NNW-SSE Orientierung der horizontalen Hauptspannungsrichtung SH an, wobei in mehreren Bohrun-
gen eine Rotation der Orientierung von SH mit zunehmender Tiefe von NW-SE nach NNW-SSE beo-
bachtet wurde (Cornet et al. 2007, Peters 2007). Diese Rotation des Spannungsfeldes im 
Uhrzeigersinn mit zunehmender Tiefe wurde auch für die Kontinentale Tiefbohrung (KTB), die an der 
westlichen Flanke des Böhmischen Massivs abgeteuft wurde sowie für die Geothermiebohrungen in 
Bad Urach beobachtet (Heinemann et al. 1992, Tenzer et al. 1992). Die Gründe für diese Abweichung 
der Orientierung der horizontalen Hauptspannungsrichtung SH in Tiefen von mehr als 3 km von der 
allgemeinen Orientierung der Hauptspannungsrichtung Mitteleuropas sind noch zu untersuchen 
(Cornet et al. 2003). Hier stellt sich die in zukünftigen Untersuchungen zu klärende Frage, ob es sich 
tatsächlich um eine Rotation des rezenten Spannungsfeldes handelt oder lediglich um eine Abbildung 
anderer (älterer) Spannungszustände in tieferen Stockwerken. Die Möglichkeit der tiefenabhängigen 
Änderung der Spannungsrichtungen dürfen bei der Planung tiefengeothermischer Erschließungen 
nicht außer Acht gelassen werden. 
In zahlreichen Untersuchungen wird dargelegt, dass das Spannungsfeld und das heutige Geschwin-
digkeitsfeld des Oberrheingrabens die Lastsituation an den Plattengrenzen widerspiegeln (z. B. Mül-
ler et al. 1992, Plenefisch & Bonjer 1997). Die Einflüsse der Afrikanisch-Europäischen Konvergenz auf 
Gebiete nördlich der Alpen können anhand der derzeit verfügbaren Langzeit-GPS-Messungen nicht 
genauer quantifiziert werden, da die Messdauer noch nicht ausreichend ist, um die kleinskaligen 
Intraplattenbewegungen mit größerer Genauigkeit zu bestimmen (Vigny et al. 2002). Auf Grundlage 
der bisher verfügbaren GPS-Messungen und in Modellstudien daraus abgeleiteter Bewegungsge-
schwindigkeiten wurde für das Gebiet des Oberrheingrabens eine Krustenbewegung von ca. 1 mm/a 
nach NW und eine E-W orientierte Öffnung des Grabens von 0,5 mm/a ermittelt (Vigny et al. 2002, 
Nocquet & Calais 2004, Rózsa et al. 2005, Tesauro et al. 2005, Peters 2007). Diese Ergebnisse decken 
sich mit den Dehnungsbeträgen, die anhand seismologischer Studien und Studien der Untersuchung 
von Störungsbewegungen im Aufschluss ermittelt wurden und ebenfalls eine Stauchung in NW-SE 
Richtung (SH) und eine Extension in NE-SW Richtung (Richtung der kleinsten horizontalen Hauptspan-
nung Sh) für den Oberrheingraben ausweisen (Plenefisch & Bonjer 1997, Lopes Cardozo & Behrmann 
2006). 
Um das rezente Spannungsfeld in das geologisch-geothermische Modell zu integrieren, wurde das 
aus den Daten der WSM erstellte geglättete Feld der Hauptspannungsrichtungen von Heidbach et al. 
(2010) genutzt, das in einem Raster von 0,5 (Breiten- und Längen-)Grad vorliegt (Abb. 97 A). In Hes-
sen entspricht das einem Punktabstand von etwa 36 auf 57 Kilometer in X- und Y-Richtung. Die Daten 
dieses groben Rasters wurden mit dem Interpolationsalgorithmus DSI in GOCAD in die Fläche inter-
poliert. Um die Eingangsdaten des groben Rasters gut abzubilden und gleichzeitig ein geglättetes 
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Ergebnis zu erhalten, wurde die Fläche vor der Interpolation verdichtet. Das Ergebnis wurde dann in 
die Zellen des Gesamt-Grids übertragen. Abschließend wurde die Raumlage der Flächennormalen der 
Modellstörungen mit dem Azimut der Hauptspannungen verglichen. So entsprechen Werte von 90° 
einer parallelen Orientierung der Störung zur Hauptspannungsrichtung und Werte von 0° oder 180° 
einer orthogonalen Ausrichtung dazu (Abb. 97 C).  
 
 
Abb. 97 (A): Rezente Hauptspannungsrichtungen in Hessen nach Daten der World Stress Map (Heidbach 
et al. 2010). (B): Störungssystem des „Hessen3D”-Modells mit den maximal 2 km breiten begleitenden 
Zerrüttungszonen im SGrid; der Abstand zur Störungsfläche ist farblich differenziert. (C): Die Raumlage 
der Modellstörungen in Bezug zur rezenten Hauptspannungsrichtung nach Heidbach et al. (2010). Werte 
von 90° (grün) entsprechen einer parallelen, Werte von 0° bzw. 180° (orange) einer orthogonalen Orien-
tierung von Störung und Hauptspannungsrichtung. 
 
Diese Attributierung kann unter Vorbehalt zur Abschätzung der Permeabilitätserhöhung entlang von 
Modellstörungen herangezogen werden. Aufgrund der Abweichung zwischen den punktuellen Mess-
daten der WSM und dem daraus abgeleiteten Raster der Hauptspannungsrichtungen nach Heidbach 
et al. (2010) sowie den je nach Datenqualität schwankenden Messfehlern der einzelnen Datenpunkte 
der WSM (Abb. 97 A, Sperner et al. 2003) kann es sich dabei aber nur um eine Abschätzung handeln. 
So liegt die Abweichung zwischen dem Spannungsfeldraster für Süddeutschland und den punktuellen 
Spannungsdaten nach Angaben von Buchmann (2008) bei ± 19,2°, während die Standardabweichung 
der Datenpunkte der WSM je nach Qualitätsklasse der Messung zwischen ± 15° und ± 40° liegt (Abb. 
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97 A). Aufgrund dessen können lokale Änderungen des Spannungsfeldes und deren Einfluss auf die 
Permeabilität mit Hilfe der großmaßstäblichen Datengrundlage nicht ausreichend genau abgebildet 
und beurteilt werden.  
Bei der Modellimplementierung der störungsbezogenen Permeabilitätserhöhung wurde die Möglich-
keit, die Ausrichtung der Störungen zur rezenten Hauptspannungsrichtung mit einzubeziehen daher 
nicht berücksichtigt (Abb. 97 B). Zusätzlich zu den Abweichungen der Daten der WSM beeinflussen 
nach Zoback (2007) Materialkontraste sowohl die Orientierung als auch die Magnitude der Haupt-
normalspannungen sehr stark und es bilden sich lokale Spannungsfelder aus. Untersuchungen der 
Steifigkeit (Elastizitätsmodul), Gesteinsfestigkeiten (insbesondere Zug- und Druckfestigkeit) und Ge-
steinszähigkeit sind daher besonders bedeutsam (Gudmundsson 2011). Sind die mechanischen Ge-
steinseigenschaften durch Schichtung, Schieferung oder störungsbedingte Einflüsse stark 
wechselhaft, kann dies zu einer extrem heterogenen Gestaltung des Spannungsfeldes auf kleinstem 
Raum und einer schwer voraussehbaren Bruchausbreitung führen (Gudmundsson et al. 2010). Der 
Zusammenhang zwischen der Durchlässigkeit einer Störungszone in Abhängigkeit von ihrer Ausrich-
tung zum Spannungsfeld ist aufgrund dieser möglichen kleinskaligen Spannungsfeldänderungen, die 
in dem generalisierten Spannungsfeld nicht abgebildet werden können, und der Modellauflösung mit 
zu vielen Unsicherheiten belegt. Daher wurde entschieden, diesen Zusammenhang nicht bei der ge-
nerellen Permeabilitätserhöhung entlang von Störungszonen zu berücksichtigen. Er sollte für die 
Reservoireinheiten, z. B. durch die bei Bauer et al. (2010) oder Gudmundsson (2011) beschriebene 
Vorgehensweise, in zukünftigen Studien untersucht werden.  
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Abb. 98. Beispiel für die Attributierung des SGrids der Modelleinheit Rotliegend (A) mit der Untergrund-
temperatur (B), Wärmeleitfähigkeit (C), Gesteinspermeabilität (D), störungskorrigierter Gebirgspermea-
bilität (E) und aus Mächtigkeit und Gebirgspermeabilität berechneter, störungskorrigierter 
Transmissibilität (F). 
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8 Bestimmung des tiefengeothermischen Potenzials von Hessen 
Anhand der in den vorhergehenden Kapiteln vorgestellten Kenntnisse zur Geologie von Hessen, dem 
geologischen 3D-Modell, dem Temperaturmodell sowie der ermittelten und auf Reservoir-
bedingungen korrigierten thermophysikalischen und hydraulischen Gesteins- und Gebirgskennwerte 
kann das Potenzial der Tiefen Geothermie in Hessen beurteilt werden. 
Die Potenzialbetrachtung erfolgt in zwei voneinander getrennten Schritten. Im ersten Schritt wird das 
Potenzial unter Annahme vorgegebener technischer Randbedingungen quantifiziert, d. h. es wird 
berechnet, welcher Anteil der in den betrachteten Modelleinheiten gespeicherten thermischen Ener-
gie für die tiefengeothermische Stromerzeugung und Heizwärmegewinnung technisch „abbaubar“ 
ist. Im zweiten Schritt wird das Potenzial in einer neuentwickelten semiautomatischen Methode 
(Arndt et al. 2011) mit Hilfe einer Multikriterienanalyse der im Modell dargestellten geologischen 
und geothermischen Kennwerte in verschiedene Potenzialklassen eingeteilt. Diese geben standort-
bezogen Auskunft darüber, ob die natürlichen geologischen Reservoirbedingungen für eine techni-
sche oder wirtschaftliche Erschließung ausreichend sind, ob vor der Nutzung technische Maßnahmen 
zur Verbesserung der geologischen Eigenschaften durchgeführt werden müssen, oder ob eine Nut-
zung der Tiefen Geothermie wenig aussichtsreich ist. 
8.1 Definition geothermischer Potenziale 
Geothermische Potenziale können, wie Potenziale beliebiger Energiequellen, gemäß Kaltschmitt et 
al. (2002) grundsätzlich in theoretisches, technisches und wirtschaftliches Potenzial unterschieden 
werden, die demnach wie folgt definiert sind:  
• Das theoretische Potenzial ergibt sich aus dem physikalischen Angebot der Energiequelle 
(z. B. dem gesamten thermischen Energiegehalt in der Erde). Da es eine theoretische Ober-
grenze des verfügbaren Energieangebots darstellt, ist die Aussagekraft dieses Potenzials be-
grenzt. 
• Der Anteil des theoretischen Potenzials, der unter Berücksichtigung der derzeitigen techni-
schen Möglichkeiten „technisch nutzbar“ ist, wird durch das technische Potenzial beschrie-
ben. Dabei sind bei der Berechnung die verfügbaren Nutzungstechniken, ihre jeweiligen 
Wirkungsgrade und die Standortverfügbarkeit auch unter Einbeziehung konkurrierender 
Nutzungen sowie „unüberwindbare“ strukturelle, ökologische und sonstige Beschränkungen 
berücksichtigt. In Abhängigkeit von unterschiedlichen Nutzungstechniken und sonstigen 
Randbedingungen (produktionsseitige Begrenzungen, bedarfsseitige Restriktionen) kann es 
damit auch unterschiedliche technische Potenziale einer Option zur Nutzung der Tiefen Geo-
thermie geben. Unterschieden werden kann bei dem technischen Potenzial nach Kaltschmitt 
et al. (2002) weiterhin zwischen den 
o technischen Angebotspotenzialen, welche die unter Berücksichtigung primär techni-
scher Restriktionen bereitstellbare Energie beschreiben (z. B. die innerhalb einer be-
stimmten Zeitspanne bereitstellbare Niedertemperaturwärme aus hydrothermalen 
Vorkommen) und den 
o technischen Nachfragepotenzialen, bei denen zusätzlich nachfrageseitige Restriktio-
nen berücksichtigt werden (z. B. die mit Hilfe von tiefen Sonden bereitstellbare Nie-
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dertemperaturwärme, die im Energiesystem Deutschlands innerhalb einer bestimm-
ten Zeitspanne auch genutzt werden kann). 
• Unter dem wirtschaftlichen Potenzial wird derjenige maximale Anteil des technischen Po-
tenzials verstanden, der genutzt werden würde, wenn alle wirtschaftlich konkurrenzfähigen 
Anteile des technischen Potenzials ausgeschöpft würden. Damit wird das wirtschaftliche Po-
tenzial einer Option zur Nutzung regenerativer Energien auch sehr stark von den konventio-
nellen Systemen und den Energieträgerpreisen beeinflusst. 
• Weiterhin wird von Kaltschmitt et al. (2002) und Jung et al. (2002) das ausschöpfbare oder 
Erwartungspotenzial unterschieden, das den zu erwartenden tatsächlichen Beitrag der Tie-
fen Geothermie zur Energieversorgung beschreibt. Dieser Beitrag ist demnach meist geringer 
als das wirtschaftliche Potenzial, da dieses im Allgemeinen nicht sofort sondern allenfalls in-
nerhalb eines längeren Zeitraumes vollständig erschließbar ist. Das liegt u. a. in den begrenz-
ten Kapazitäten für die Herstellung von Anlagen zur Nutzung des tiefengeothermischen 
Energieangebots und eventuell der noch gegebenen Funktionsfähigkeit vorhandener Anlagen 
sowie in einer Vielzahl sonstiger Hemmnisse (u. a. mangelnde Information, rechtliche und 
administrative Begrenzungen) begründet, die einer wirtschaftlichen Nutzung dieser erneuer-
baren Energieträgeroptionen entgegenstehen (Jung et al. 2002). Das Erwartungspotenzial 
kann demnach aber auch größer sein als das wirtschaftliche Potenzial, wenn eine Option zur 
Nutzung erneuerbarer Energien durch entsprechende staatliche Maßnahmen (EEG) unter-
stützt wird.  
Da in dieser Arbeit nur die tatsächlich nutzbaren geologisch gegebenen Potenziale, also die techni-
schen Angebotspotenziale, des Landes betrachtet werden, wird auf das theoretische und wirtschaft-
liche Potenzial sowie das technische Nachfragepotenzial nicht weiter eingegangen.  
Alternativ zu dem Begriff technisches Potenzial kann mit geringen Anpassungen auch der Begriff Res-
source, der für (technisch gewinnbare) konventionelle Rohstoffe oder Energieträger gebräuchlich ist, 
genutzt werden. Dem Begriff wirtschaftliches Potenzial entspricht demzufolge der Begriff Reserve, 
der per Definition für den wirtschaftlich gewinnbaren Anteil an Rohstoffen oder Energieträgern ge-
nutzt wird.  
Die Abschätzung des technischen Potenzials basiert auf dem im Untergrund gespeicherten Wärmein-
halt und somit dem theoretischen Potenzial eines definierten Tiefenabschnittes. Dabei werden bei 
der Betrachtung der theoretischen Potenziale zur Nutzung der Tiefen Geothermie in Hessen nur Ge-
steinsformationen berücksichtigt, bei denen die Temperaturen ausreichend hoch sind, so dass eine 
Wärme- bzw. Stromproduktion ohne den Einsatz von Wärmepumpenmit heutiger Technik möglich 
ist.  
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8.2 Quantifizierung der im Untergrund gespeicherten und nutzbaren ther-
mischen Energie 
Die Quantifizierung der im Untergrund gespeicherten und nutzbaren thermischen Energie erfolgt 
gemäß der bei Muffler & Cataldi (1978) als Volumenmethode bezeichneten Vorgehensweise. Diese 
wurde auch von Jung et al. (2002) bei den Berechnungen der tiefengeothermischen Potenziale von 
Deutschland verwendet (Paschen et al. 2003). Der Vorteil dieser Methode liegt darin, dass die Unter-
gliederung des geologischen Modells in die Modelleinheiten und Submodelle bei der Berechnung 
beibehalten werden kann und die thermische Energie demzufolge geologisch und regional differen-
ziert zu quantifizieren ist. Somit kann zunächst für jede geologische Modelleinheit, die aufgrund ihrer 
Tiefenlage und dem Erreichen der Mindesttemperatur von 60 °C als tiefengeothermischer Nutzhori-
zont infrage kommt, regional der Wärmeinhalt „Heat in Place” mit folgender Gleichung berechnet 
werden: 
)( SGGG TTVcEth −⋅⋅⋅= ρ  
Eth = Wärmeinhalt [J] 
cG = Spezifische Wärmekapazität des Gesteins [J/(kg∙K)] 
ρG = Dichte des Gesteins [kg/m³] 
V = Gesteinsvolumen [m³] 
TG = Temperatur des Gesteins [°C] 
TS = Temperatur an der Erdoberfläche [°C] 
 
Diese Methode nimmt die Temperatur in einem definierten Volumen als identisch an, was für infini-
tesimal kleine Körper gegeben ist. Somit ist sie sehr gut für gridbasierte Modelle geeignet, da für jede 
Zelle ein Wert berechnet und gespeichert werden kann. Je genauer das Modell aufgelöst und je klei-
ner das Zellvolumen ist, desto differenzierter kann das Potenzial quantifiziert werden. 
Gemäß Muffler & Cataldi (1978) kann hierbei die Porosität und somit die in den Porenfluiden gespei-
cherte Wärmeenergie vernachlässigt werden, sofern die Porosität der betrachteten Gesteine weniger 
als 20 % beträgt. Die Unterschiede zwischen ausführlicher Betrachtung mit der um die Porosität, die 
spezifische Wärmekapazität und die Dichte des Fluids ergänzten Gleichung und vereinfachter Be-
trachtung gemäß Gleichung 8.1 liegen je nach Porosität zwischen 5 und maximal 10 % (Muffler & 
Cataldi 1978). Da die gemessenen Porositäten aller im Rahmen des Projektes untersuchten Gesteins-
einheiten im Mittel unter 15 % (Tabelle 4) und in Reservoirtiefe unter 10 % liegen, kann die Verwen-
dung der vereinfachten Gleichung als konservativer Ansatz gesehen und eine Überschätzung des 
Potenzials vermieden werden. Komplexere Ansätze zur Bestimmung der geothermisch aus einem 
Reservoir gewinnbaren Energie werden von Bundschuh & Suárez Arriaga (2010) diskutiert.  
Bei hydrothermalen Systemen sollte nach Jung et al. (2002) bei der Quantifizierung, soweit es diffe-
renziert werden kann, die tatsächlich genutzte Mächtigkeit der wasserleitenden Schichten (Netto-
mächtigkeit) und nicht die Gesamtmächtigkeit der betrachteten Modelleinheit angesetzt werden, um 
eine Überschätzung des nutzbaren Wärmeinhaltes zu vermeiden. Werden die Nettomächtigkeiten 
jedoch durch die Summierung der Mächtigkeit der einzelnen wasserleitenden Schichten berechnet, 
die z. T. sehr geringmächtig sein können, wird der konduktive Wärmenachstrom aus den liegenden, 
(Gl. 8.1)  
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hangenden und zwischengelagerten Schichten vernachlässigt. Diese Vernachlässigung des kondukti-
ven Wärmenachstroms fällt weniger stark ins Gewicht, wenn der Energieinhalt mit Hilfe der Ge-
samtmächtigkeit berechnet und der Stockwerksbau des Aquifers bei der Ermittlung der 
Gewinnungsfaktoren oder der Berechnung der Transmissibilität berücksichtigt wird. 
Im Fall des tiefengeothermischen Modells von Hessen wurde aufgrund der Auflösung des geologi-
schen Strukturmodells, der fehlenden Kenntnis fazieller Wechsel in großer Tiefenlage und der latera-
len Ausdehnung der Grundwasserhorizonte im Gegensatz zur Vorgehensweise bei Jung et al. (2002) 
stets auf die vereinfachte Betrachtung der gesamten Modelleinheit und somit der Gesamtmächtig-
keit zurückgegriffen. Um die Vergleichbarkeit beider Studien zu ermöglichen, sind jeweils sowohl die 
zur Berechnung angesetzte Fläche als auch die Mächtigkeit des Reservoirs mit zu berücksichtigen. Da 
die von Jung et al. (2002) zur Berechnung betrachtete Nettomächtigkeit bei nur 25 % der Gesamt-
mächtigkeit für den Buntsandstein und 20 % für den Muschelkalk liegt, lassen sich die Zahlen prob-
lemlos für die Gesamtmächtigkeit hochrechnen. 
Anhand des berechneten Wärmeinhaltes kann unter Berücksichtigung der entsprechenden Gewin-
nungsfaktoren sowie der Einbeziehung technischer Wirkungsgrade einer geplanten Kraftwerksanlage 
das Heizwärmegewinnungs- bzw. Stromerzeugungspotenzial mit und ohne Kraft-Wärme-Kopplung 
(KWK) quantifiziert werden. Hierbei ist zu berücksichtigen, dass der Gewinnungsfaktor nach Muffler 
& Cataldi (1978) je nach Produktionsplanung, geothermischem System, Temperatur, effektiver Poro-
sität und Tiefe variiert und somit für jeden Standort direkt zu bestimmen ist. Da sich dieses Problem 
unter der Einbeziehung technischer Wirkungsgrade, die wiederum stark von der geplanten Kraft-
werksanlage abhängig sind, verstärkt, kann das Heizwärmegewinnungs- bzw. Stromerzeugungspo-
tenzial im Rahmen des Projektes nur mit den verallgemeinerten, von Jung et al. (2002) angesetzten 
Werten abgeschätzt werden, denen die in Tabelle 18 angegebenen Eckdaten zugrunde gelegt sind. 
Liegt ein Reservoirmodell vor und wurde ein Kraftwerkstyp ausgewählt, kann der Gewinnungsfaktor 
nach Jung et al. (2002) in Unterfaktoren untergliedert werden (Geometrie-, Temperatur-, Mächtig-
keits- und Flächenfaktoren). 
 
Tabelle 18: Eckdaten, die der Festlegung technischer Wirkungsgrade der geothermischen Stromerzeu-
gung zugrunde gelegt wurden (Jung et al. 2002, KWK oW = Kraft-Wärme-Kopplung ohne Wärmepumpe, 
KWK mW = Kraft-Wärme-Kopplung mit Wärmepumpe). 
Parameter Wert 
minimale Gebirgstemperatur TMIN 100 °C 
maximale Bohrtiefe ZMAX 7 km 
minimale Fördertemperatur TMIN 100 °C 
Injektionstemperatur des Thermalwassers (reine Stromerzeugung) TIN 70 °C 
Injektionstemperatur des Thermalwassers (KWK oW) TIN 50 °C 
Injektionstemperatur des Thermalwassers (KWK mW) TIN 30 °C 
 
Weiterhin ist nach Jung et al. (2002) zu berücksichtigen, dass es sich bei dem nach diesen Ansätzen 
quantifizierten Potenzial, wie im vorherigen Abschnitt beschrieben, nur um das technische Potenzial 
handelt. Das technische Potenzial zur geothermischen Stromerzeugung ergibt sich dabei für die kon-
krete Berechnung aus der nutzbaren Wärmemenge im Gestein und dem erzielbaren Netto-
Wirkungsgrad der Stromerzeugung (unter den angenommenen Bedingungen für die Fluidtemperatur, 
die Druckdifferenz und die Fließrate). Unter Nachhaltigkeitsaspekten sollte und kann dieses techni-
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sche Potenzial – auch vor dem Hintergrund seiner gewaltigen Dimensionen (technisches Gesamtpo-
tenzial für Deutschland nach Paschen et al. (2003): ca. 300.000 TWh) – nur innerhalb eines sehr lan-
gen Zeitraums (Jahrzehnte bis Jahrhunderte) erschlossen werden, da eine Regeneration der 
geothermischen Ressourcen infolge des natürlichen Wärmestroms über kürzere Zeiträume nicht 
möglich ist (Paschen et al. 2003). Die Regeneration der entnommenen Wärme erfolgt zum einen 
durch die radiogene Wärmeproduktion, die sich aus dem Zerfall radioaktiver Isotope des Urans, Tho-
riums und Kaliums ergibt und zum anderen durch den natürlichen Wärmestrom aus dem Erdinnern. 
Gründe für die langsame Regeneration liegen in der geringen radioaktiven Wärmeproduktion des 
tieferen Untergrunds, dem relativ niedrigen Wärmestrom aus dem Erdinneren und der schlechten 
Wärmeleitfähigkeit von Gesteinen (Paschen et al. 2003).  
So liegt die radiogene Wärmeproduktion der meisten potenziellen Reservoirgesteine in der Größen-
ordnung von 1 bis 3 μW/m³ (Kappelmeyer & Haenel 1974, Rybach 1976), während der natürliche 
Wärmestrom in Deutschland ca. 50 bis 90 mW/m² (Schulz et al. 2009) beträgt. Zum Vergleich dazu 
berechnet sich der mit Gleichung 8.1 ermittelte Wärmeinhalt eines Gesteinsvolumens von 1 m³ und 
einer Temperatur von 150 °C auf ca. 80 kWh. Die radiogene Wärmeproduktion und der natürliche 
Wärmestrom reichen allein nicht aus, um die für eine Stromerzeugung zu entnehmende thermische 
Leistung von mehreren Megawatt auszugleichen. Eine einmal vollständig abgekühlte Gesteinsforma-
tion benötigt demzufolge einige Jahrhunderte oder länger, um wieder die ursprüngliche Temperatur 
zu erreichen. Vernachlässigt man die Beiträge des lateralen konduktiven und vor allem des konvekti-
ven Nachstroms von Wärme, stellt die Nutzung der Tiefen Geothermie einen Abbau der im Unter-
grund gespeicherten Wärmeenergie dar. Nach Kaltschmitt et al. (2002) wird daher davon 
ausgegangen, dass das Potenzial über einen langen Zeitraum (ca. 1.000 Jahre) sukzessive erschlossen 
und innerhalb dieses Zeitraums eine quasi-regenerative geothermische Stromerzeugung sicherge-
stellt werden kann. Wenn die konduktiv nachströmende Wärme aus dem Untergrund mit berücksich-
tigt wird, liegt für den Zeitraum einer geothermischen Nutzung eines Reservoirs von mehreren 
Jahrzehnten der berechnete Wärmeinhalt um maximal 10 bis 20 % höher (Muffler & Cataldi 1978). 
Die nachströmende Wärme aus dem Untergrund wurde bei der Quantifizierung nicht berücksichtigt 
(konservativer Ansatz).  
Eine alternative Methode zur Berechnung der nutzbaren tiefengeothermischen Energie wurde von 
Jung et al. (2002) für das voralpine Molassebecken verwendet. Dabei wurde das gesamte Molassebe-
cken fiktiv mit einem Raster von Dubletten überzogen, wobei ein Bohrungsabstand von jeweils 
1.000 m gewählt wurde. Für jede Dublette wurden die gewinnbare Energiemenge und thermische 
Leistung, die am Bohrlochkopf zur Verfügung stehen, abgeschätzt. Die dafür verwendete analytische 
Lösung nach Schulz (1987) setzt isotrope und konstante physikalische Eigenschaften, z. B. eine kon-
stante Mächtigkeit des Aquifers im Umkreis der Dublette voraus und berücksichtigt zusätzlich den 
Wärmenachschub aus dem Hangenden und Liegenden. Das technische Potenzial ergibt sich abschlie-
ßend aus der Aufsummierung der einzelnen Dublettenwerte. Die so erhaltene, auf den lokal vorhan-
denen oder angenommenen thermischen und hydraulischen Eigenschaften basierende 
Energieabschätzung, ist aufgrund der angenommenen Randbedingungen nur für sehr homogene 
Reservoirgesteine geeignet, bei denen die (struktur-)geologischen Kriterien bei der Standortauswahl 
nebensächlich sind. Da dies aufgrund der hohen Bedeutung der Störungssysteme für die Nutzung der 
Tiefen Geothermie in Hessen nicht gegeben ist, kam diese Methode im Rahmen der vorliegenden 
Arbeit nicht in Frage. 
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8.3 Methodik der Potenzialbestimmung 
Die Bestimmung der Potenziale der tiefengeothermischen Nutzungsarten erfolgt nach der in Abb. 99 
dargestellten Vorgehensweise. Gemäß der vorgestellten Untergliederung der tiefengeothermischen 
Nutzungsarten (Kapitel 2) wurden offene Systeme, bei denen die im Untergrund gespeicherte Wärme 
über das Wärmeträgerfluid Wasser dem Untergrund direkt entzogen wird, getrennt von geschlosse-
nen Systeme betrachtet.  
 
 
Abb. 99: Flussdiagramm für die Vorgehensweise bei der geothermischen Potenzialbestimmung, aufge-
teilt auf die im Rahmen des Projektes betrachteten tiefengeothermischen Nutzungssysteme. 
 
Bei den offenen Systemen werden zunächst alle Modelleinheiten mit einer in situ-Temperatur (Kapi-
tel 5 und Anhang D.4) von weniger als 60 °C von der weiteren Potenzialbetrachtung ausgeschlossen, 
da sie nach dem derzeitigen Stand der Technik nicht für die geothermische Stromerzeugung 
und/oder direkte Heizwärmegewinnung geeignet sind (Abb. 99). Die verbleibenden Einheiten mit 
in situ-Temperaturen von mehr als 60 °C werden dann entsprechend ihrer Gebirgspermeabilität in 
Gebiete für die petrothermale und hydrothermale Potenzialbestimmung unterteilt.  
8.3.1 Entwicklung eines Bewertungsschemas 
Tiefengeothermische Reservoire werden anhand ihrer geologischen, thermophysikalischen und hyd-
raulischen Eigenschaften charakterisiert. Diesen Eigenschaften kommt je nach Nutzungssystem eine 
unterschiedliche Bedeutung zu, die in qualitativen Bewertungsschemata dargestellt werden kann (PK 
Tiefe Geothermie 2008, Stober et al. 2009, Sass 2011, Tabelle 1). Die Bedeutung gibt an, wie wichtig 
eine Eigenschaft für das jeweilige Nutzungssystem ist. Die Temperatur hat z. B. für alle Systeme eine 
große Bedeutung, da sie je nach Anlagentechnik entscheidend für die Art der Wärmenutzung 
(Stromerzeugung, Heizwärmegewinnung, Kühlung) ist. Bei der rechnerischen Potenzialbestimmung 
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Keine weitere 
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kann die Bedeutung daher herangezogen werden, um zu definieren, wie die jeweilige Eigenschaft zu 
gewichten ist.  
Angepasst an die Datengrundlage für Hessen wurde das Bewertungsschema auf die quantifizierbaren 
oder im geologischen Modell erfassten Eigenschaften reduziert (Tabelle 19). Die Bedeutung der ein-
zelnen Eigenschaften wurde dabei zunächst auf drei unterschiedliche Stufen vereinfacht. Die Bedeu-
tungsunterschiede der thermophysikalischen, hydraulischen oder Reservoireigenschaften (Tabelle 
19) für die geothermischen Systeme - geschlossene, petrothermale, hydrothermale und störungsbe-
zogene Systeme - erfordern eine getrennte tiefengeothermische Potenzialausweisung für jedes Sys-
tem. 
 
Tabelle 19: Vereinfachtes Bewertungsschema zur Gewichtung von thermophysikalischen, hydraulischen 
und Reservoireigenschaften für die tiefengeothermische Potenzialausweisung in Hessen für verschiedene 
geothermische Nutzungssysteme, verändert nach PK Tiefe Geothermie (2008) und Stober et al. (2009).  
1 = große Bedeutung; 2 = mittlere Bedeutung; 3 = geringe Bedeutung; - = keine Bedeutung; EWS = tiefe 
Erdwärmesonde. 
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Transmissibilität /-missivität  1 3 3 - 
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n Tektonik/ Spannungsfeld  2 1 3 1 
Petrographie / Felsmechanik  1 1 2 1 
Geometrie des Reservoirs / 
Wärmetauscherfläche  
1 1 3 1 
 
Die modellbasierte Potenzialbestimmung mit Hilfe der im Folgenden beschriebenen semi-
automatischen Methode erfolgt nur für die identifizierten Potenzialgebiete für offene Systeme. Die 
für störungsbezogene sowie geschlossene Systeme wichtigen Eigenschaften sind im geothermischen 
Modell schwer zu quantifizieren bzw. nicht gut genug aufgelöst. Dargestellt werden konnte die Aus-
richtung der Störungen zum rezenten Spannungsfeld (Kapitel 7.2.4). Der Einfluss der Gesteinsart auf 
das hydraulische und mechanische Verhalten von Störungssystemen war nicht darstellbar. Berück-
sichtigt wurde für hydrothermale und petrothermale Systeme aber die störungsbedingte Erhöhung 
der Gebirgspermeabilität (Kapitel 7.2). Die Potenzialeinschätzung erfolgte für geschlossene und stö-
rungsbezogene Systeme daher nicht im Modell sondern rein qualitativ anhand geologischer Kennt-
nisse, der modellierten Störungssysteme und des Spannungsfelds bzw. der thermophysikalischen 
Eigenschaften und der Temperatur (Abb. 99).  
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8.3.2 AHP als automatisierte Methode 
Für die Potenzialbestimmung hydro- und petrothermaler Systeme wurde die modellgestützte Me-
thodik im Rahmen des Forschungsvorhabens „Hessen3D” entwickelt (Sass & Hoppe 2011, Arndt et al. 
2011). Die verschiedenen Eigenschaften des Reservoirs werden entsprechend ihrer qualitativen Be-
deutung gewichtet zur Potenzialberechnung berücksichtigt. Die Potenzialbestimmung erfolgt unter 
Einsatz der attributierten SGrids. Diese sind faktisch Datenbanken eines 3D-Informationssystems, da 
in jeder Zelle eines Grids die thermophysikalischen, hydraulischen, geologischen oder geometrischen 
Eigenschaften in Abhängigkeit von Temperatur und Tiefe abgelegt sind. Diese Grids stellen die Ein-
gangsdaten für die automatisierte, zellbasierte Bestimmung der tiefengeothermischen Potenziale dar 
(Abb. 100). 
 
 
Abb. 100: Schema der automatisierten Methode zur Ausweisung von Potenzialen durch Multiparameter 
Grids. 
 
Nachdem die für das jeweilige System relevanten Eigenschaften (siehe Tabelle 19) definiert wurden, 
müssen die ausgewählten Eigenschaften für die Potenzialbestimmung hierarchisch gewichtet wer-
den. Über die Bildung einer hierarchischen Gewichtung kann die qualitative Bedeutung aus dem Be-
wertungsschema in den quantitativen Prozess der Potenzialbestimmung überführt werden. Bei einer 
Vielzahl von Eigenschaften kann die Erstellung der hierarchischen Gewichtung durch den direkten 
Vergleich der Bedeutung von jeweils zwei Eigenschaften vereinfacht werden. Eine bewährte Metho-
de dafür ist der Analytic Hierarchy Process (AHP) nach Saaty (1980), der zur Nutzung bei geologischen 
Fragestellungen in 2D oder 2,5D von Marinoni (2004) in ArcGIS implementiert und z. B. von Hoppe et 
al. (2006) und Lamelas et al. (2009) eingesetzt wurde. Für die Ermittlung von Geopotenzialen in 3D 
wurde ein eigenständiges Programm zur Anknüpfung des AHP an GOCAD entwickelt (Arndt 2012) 
und hier für die Ermittlung der tiefengeothermischen Potenziale angewendet. 
Beim AHP werden unterschiedliche Kriterien, in diesem Fall die für die Potenzialbestimmung wichti-
gen geothermischen, hydraulischen oder Reservoireigenschaften, auf Basis einer Bewertungsskala 
mit neun Abstufungen paarweise miteinander verglichen. Dabei bedeutet der Wert 1, dass zwei Ei-
genschaften gleich wichtig sind, während der Wert 9 aussagt, dass eine Eigenschaft extrem wichtiger 
ist als die andere. Zwischenabstufungen sind moderater (3), starker (5) und sehr starker (7) Gewich-
tungsunterschied. Weiterhin werden die Werte 2, 4, 6 und 8 als Zwischenschritte auf dieser Skala 
verwendet. 
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Diese sich aus den Paarvergleichen ergebenden Werte gehen dann in eine Bewertungsmatrix ein, in 
der alle Eigenschaften berücksichtigt sind. Der jeweilig reziproke Paarvergleich geht mit dem rezipro-
ken Wert in die Bewertungsmatrix ein (Abb. 101). Ist die Eigenschaft A z. B. extrem wichtiger als die 
Eigenschaft B ergibt sich ein Wert von 9 für wAB, während sich für den reziproken Vergleich ein Wert 
von 1/9 für wBA ergäbe.  
 
Abb. 101: Reziproke Bewertungsmatrix, in der die Paarvergleiche der einzelnen Eigenschaften eingetra-
gen werden, nach Saaty (2005). 
 
Der subjektive Vergleich der Kriterien- bzw. Eigenschaftspaare kann Inkonsistenzen zur Folge haben. 
Hier muss zwischen offensichtlich falschen Bewertungen und mathematisch bedingten Inkonsisten-
zen unterschieden werden. Dies ist z. B. dann der Fall, wenn Eigenschaft A zweimal wichtiger als Ei-
genschaft B (Paarvergleich 1: A = 2∙B ) und viermal wichtiger als Eigenschaft C (Paarvergleich 2: A = 
4∙C), jedoch Eigenschaft B sechsmal wichtiger als C (Paarvergleich 3: B = 6∙C ) bewertet würde. Hier 
wäre Paarvergleich 2 inkonsistent, da aus Paarvergleich 1 und Paarvergleich 3 folgt, dass A zwölfmal 
wichtiger wäre als C (A = 2∙(6∙C) = 12∙C ≠ 4∙C). Dieses Beispiel zeigt, dass aufgrund der Beschränkung 
der Bewertungsskala der Paarvergleiche auf 9 Stufen, bereits bei drei Eigenschaften Inkonsistenzen 
in der Bewertungsmatrix auftreten können. Das Auftreten von Inkonsistenzen wird mit höherer An-
zahl an Kriterien bzw. Eigenschaften immer wahrscheinlicher.  
Zur Überprüfung der Konsistenz einer Bewertungsmatrix wurde von Saaty (1990) das Konsistenzver-
hältnis CR eingeführt. Dieses ist das Verhältnis aus dem Konsistenzindex CI und dem Zufallskonsis-
tenzindex RI: 
I
I
R R
C
C =  
Der Zufallskonsistenzindex ist vom Rang der Bewertungsmatrix abhängig. Von Saaty (2005) wurden 
die in Tabelle 20 aufgeführten Zufallskonsistenzindizes veröffentlicht. Bei diesen handelt es sich um 
statistisch ermittelte Konsistenzindizes für verschiedene Matrizenränge auf Basis vieler verschiede-
ner, zufällig generierter reziproker Matrizen. Zur Berechnung des Konsistenzindex CI wird der maxi-
male Eigenwert emax und der Rang n der Bewertungsmatrix genutzt: 
1
max
−
−
=
n
ne
CI  
(Gl. 8.2)  
(Gl. 8.3)  
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Ist das Konsistenzverhältnis kleiner als 0,1, so definiert Saaty (1990) die Bewertungsmatrix als hinrei-
chend konsistent. 
 
Tabelle 20: Zufallskonsistenzindizes für reziproke Bewertungsmatrizen (Saaty 2005). 
n 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 
RI 0 0 0,52 0,89 1,11 1,25 1,35 1,4 1,45 1,49 
 
Durch mehrmaliges Quadrieren der Bewertungsmatrix nähert sich der normierte Einheitsvektor der 
gewichteten Hierarchie der verschiedenen Eigenschaften auf einer Skala von 0 bis 1 (in Summe 1) an. 
Bei konsistenten Bewertungsmatrizen sind aufgrund der Erfahrungen des Forschungsprojektes meist 
weniger als 5 Iterationsschritte nötig. 
Als Ergebnis klassischer AHP Multikriterienanalysen ergibt sich eine Rangliste von Entscheidungsal-
ternativen. Im Gegensatz dazu steht für die Potenzialbestimmung eine durch den AHP berechnete 
hierarchische Gewichtung der ausgewählten Eigenschaften zur Verfügung. 
Für die Bestimmung der tiefengeothermischen Potenziale müssen nun die möglichen Wertebereiche 
innerhalb derer die Eigenschaften variieren anhand quantitativer Überlegungen in Potenzialklassen 
eingeteilt werden. Dazu wurden für jede Eigenschaft Potenzialkurven eingeführt. Diese definieren für 
jeden Wert des gesamten möglichen Wertebereichs, innerhalb dessen die betrachteten Eigenschaf-
ten schwanken können, das Potenzial mit einem Potenzialgrad zwischen 0 (niedrigstes Potenzial) und 
1 (höchstes Potenzial)(Abb. 102). Diesen Potenzialgraden werden Potenzialklassen von sehr hohem 
bis sehr geringem Potenzial, die durch feste Grenzwerte definiert sind, zugeordnet. Der Vorteil der 
Potenzialkurven liegt darin, dass für jede Eigenschaft eine fließende Potenzialklassifikation über den 
gesamten Wertebereich möglich ist, die flexibel, je nach Zielstellung und Eigenschaft entweder mit 
weichen oder harten Übergängen, angepasst werden kann.  
 
 
Abb. 102: Potenzialkurve für die Temperatur, die für den relevanten Temperaturbereich von 20 °C bis 
300 °C für die Tiefe Geothermie in Hessen den Potenzialgrad definiert. Zusätzlich angegeben sind die 
durch Grenzwerte definierten Potenzialklassen. 
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Für jede Zelle errechnet sich aus dem jeweiligen Wert der in das Modell eingegebenen Kennwerte 
und den zugehörigen Potenzialkurven ein Potenzialvektor, der aus den Potenzialgraden der berück-
sichtigten Eigenschaften zusammengesetzt ist. Das Skalarprodukt aus dem Potenzialvektor und der 
hierarchischen Gewichtung aus der Bewertungsmatrix für ein bestimmtes Nutzungssystem ergibt das 
Gesamtpotenzial dieser Zelle. Um zu vermeiden, dass das Gesamtpotenzial höher ist als das Potenzial 
einzelner, als sehr wichtig eingestufter Eigenschaften können Abwertungskriterien definiert werden. 
Sollte das berechnete Gesamtpotenzial größer als das Potenzial eines Abwertungskriteriums sein, 
wird es auf den Wert dieses Einzelpotenzials reduziert. 
Im Ergebnis erhält man ein Grid mit den Gesamtpotenzialen von 0 bis 1 für die jeweiligen Nutzungs-
systeme, das mit GOCAD dreidimensional im Raum dargestellt werden kann. Durch die in Tabelle 21 
angegebene Grenzwertdefinition ergibt sich, welcher Wertebereich des Potenzialgrades welcher 
Potenzialklasse entspricht. Die gewählte fünfstufige Potenzialklassifikation gilt sowohl für die Einzel-
potenziale, das Gesamtpotenzial als auch die Potenzialkurven.  
 
Tabelle 21: Definition der Potenzialgradbereiche zur Festlegung von Potenzialklassen. Diese Klassifikation 
wird sowohl für die Potenzialkurven als auch für die Beschreibung des Gesamtpotenzials verwendet. 
Potenzialgrad Potenzialklasse 
0,8 < u ≤ 1,0 sehr hoch 
0,6 < u ≤ 0,8 hoch 
0,4 < u ≤ 0,6 mittel 
0,2 < u ≤ 0,4 gering 
0,0 ≤ u ≤ 0,2 sehr gering 
 
Jede der Potenzialklassen erhält unabhängig von der betrachteten Eigenschaft eine Farbkodierung. 
Anhand dieser kann im Modell und in daraus erzeugten Produkten wie Karten oder Schnitten durch 
den Nutzer sowohl für jede einzelne Eigenschaft als auch für die betrachteten tiefengeothermischen 
Systeme das Potenzial bestimmter Modelleinheiten oder Regionen visualisiert werden (Tabelle 21, 
Tabelle 23 und Abb. 103). 
Weiterhin kann, da die SGrids nicht nur mit den Kennwertmittelwerten attributiert sind, sondern 
ebenfalls Minimal- und Maximalwerte definiert wurden, zusätzlich das minimale bzw. maximale Po-
tenzial berechnet werden. Bei der Beurteilung der so berechneten Potenziale ist zu beachten, dass, 
wie in Kapitel 7 beschrieben, die als Minimal- und Maximalwerte bezeichneten Kennwerte nicht das 
statistische Minimum oder Maximum des tatsächlichen Wertebereiches darstellen, sondern aus Mit-
telwert ± Standardabweichung berechnet wurden oder dem ersten und dritten Quartil entsprechen. 
Somit können die mit diesen Werten berechneten Potenziale als worst-case bzw. best-case Szenarien 
im Rahmen realistischer Eintrittswahrscheinlichkeiten angesehen werden. 
Um den hier vereinfacht implementierten Einfluss der Streuung der Kennwerte auf das Ergebnis der 
Potenzialbestimmung zu quantifizieren, wurde darüber hinaus von Arndt (2012) nach Projektab-
schluss die semiautomatisierte Potenzialbestimmungsmethode um die Möglichkeit der statistischen 
Parametervariation mit Hilfe der Monte-Carlo-Methode erweitert.  
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8.3.3 Grenzwerte und Potenzialkurven 
Die Ergebnisse der Geopotenzialausweisung werden im Wesentlichen von zwei Einflussfaktoren ge-
steuert: Zum Einen sind dies die für das zu evaluierende Potenzial als wichtig eingestuften und somit 
zur Potenzialausweisung ausgewählten Eigenschaften sowie deren sich über die Bewertungsmatrix 
ergebende hierarchische Gewichtung; zum Anderen sind es die ausgewählten Grenzwerte, über die 
die Potenzialkurven definiert sind.  
Die Grenzwerte für die relevanten Eigenschaften hängen bei der Betrachtung des geothermischen 
Potenzials von technischen Randbedingungen ab und sind somit nicht frei wählbar. Die Grenzwerte 
der Potenzialgrade, die die Potenzialklassen definieren, sind frei wählbar und wurden zur Vereinfa-
chung über die lineare Verteilung gemäß Tabelle 21 festgelegt.  
Als untere Randbedingung für die geothermische Stromerzeugung werden von verschiedenen Auto-
ren (Jung et al. 2002, Paschen et al. 2003, PK Tiefe Geothermie 2008, Stober et al. 2011, Stober & 
Bucher 2012) das Erreichen einer Mindesttemperatur von 100 °C und eine Mindestfließrate von 
50 m³/h angegeben.  
Bei der Definition der Grenzwerte wurde im Folgenden von Referenzkraftwerksanlagen ausgegangen, 
die beim gegenwärtigen Stand der Technik realistischen Ausführungsszenarien zur Erschließung ge-
ringer, mittlerer und hoher tiefengeothermischer Potenziale entsprechen (vgl. Kaltschmitt et al. 
2003). 
 
Tabelle 22: Vereinfachte Annahmen für geothermische Referenzanlagen 
 
Einheit Min. Mittel Max. 
Leistung Stromerzeugung MWel 1,5 4 6 
Leistung Heizwärme MWth 5 20 35 
Fördertemperatur °C 100 120 150 
Fließrate m³/h 50 100 150 
Tiefe  m 4.000 3.500 3.000 
 
Für die Festlegung der Potenzialklassen der Untergrundtemperatur wurden im Folgenden Grenzwer-
te definiert, die sich aus technisch-wirtschaftlichen Randbedingungen ergeben. Sie gelten nicht für 
geothermische Systeme mit hoher Enthalpie (z. B. Island, Norditalien, Neuseeland), sondern nur für 
die in Deutschland vorkommenden Systeme mit niedriger bis mittlerer Enthalpie (z. B. Oberrheingra-
ben, Molassebecken, Norddeutsches Becken). Für die Gewinnung geothermischer Energie als Heiz-
wärme für Nah- und Fernwärmenetze wurde 60 °C als Untergrenze festgelegt. Bei geringeren 
Temperaturen sind in der Regel nur eine balneologische Nutzung oder Nebennutzungen, wie z. B. zur 
Fischzucht oder Gewächshausbeheizung, denkbar und das tiefengeothermische Potenzial ist als sehr 
gering anzusehen. Die technische Grenze für die geothermische Stromerzeugung von 100 °C wurde 
als Untergrenze für die mittlere Potenzialklasse gewählt. Die wirtschaftlich-technische Grenze der 
geothermischen Stromerzeugung liegt nach dem aktuellen Stand der Technik bei 120 °C und stellt 
daher die Grenze zur hohen Potenzialklasse dar (Tabelle 23, Abb. 103). Weiterhin wird ab einer Tem-
peratur von 150 °C die Abgrenzung zum sehr hohen Potenzial für die tiefengeothermische Stromer-
zeugung gezogen. Diese definierten Temperaturen können als Isothermenflächen aus dem 
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Temperaturmodell des geologischen Modells abgefragt werden und geben somit für ganz Hessen die 
Mindesttiefe wieder, bis zu der gebohrt werden müsste, um die Geothermie für die Heizwärmege-
winnung bzw. Stromerzeugung nutzen zu können (Anhang D.3). 
Die marktpreisbezogene Stromproduktion ist bei den derzeitigen Strompreisen auch bei Erreichen 
einer Mindesttemperatur von mehr als 120 °C bei Fließraten von 50 m³/h nur bedingt gegeben. Bei 
solchen Abschätzungen ist nach Kaltschmitt et al. (2002) aber zu beachten, dass es sich bei der geo-
thermischen Stromerzeugung um eine Technologie handelt, die sich weitgehend noch im For-
schungs- und Entwicklungsstadium befindet, und dass daher die verfügbaren Kostenangaben noch 
sehr unsicher sind. Unter Berücksichtigung der Vergütung und Boni durch das EEG ist derzeit der 
wirtschaftliche Betrieb geothermischer Kraftwerke gewährleistet. Der elektrische Eigenbedarf der 
Anlage, vor allem für die Pumpleistung zur Förderung und Reinjektion des Thermalwassers, kann – je 
nach Fließwiderstand im Gebirge – bis zu 50 % der erzeugten elektrischen Energie betragen (Paschen 
et al. 2003).  
Um einen hinreichend hohen Stromgewinn zu garantieren, darf der Eigenbedarf der Förder- und 
Injektionspumpen nicht zu hoch sein. Die Druckdifferenz, die zum Zirkulieren des Thermalwassers 
durch das Gestein aufgewendet werden muss, sollte daher nicht mehr als ca. 8 MPa (80 bar) betra-
gen (Jung et al. 2002).  
p
QT
∆
⋅≅ µ2
 
T = Transmissibilität [m³] 
μ = Viskosität des Thermalwassers (temperaturabhängig) [Pa∙s]  
Δp = Druckdifferenz im Thermalwasserkreislauf [Pa] 
Q = Fließrate [m³/s] 
 
Unter der Annahme von Druckdifferenzen von 2 bis 10 MPa und einer Mindestfließrate von 50 m³/h 
ergibt sich unter Vernachlässigung der Temperaturabhängigkeit der Viskosität des Thermalwassers 
(Kapitel 3.5.2) für die Transmissibilität der durchströmten Gesteinsschicht ein Mindestwert von 1 bis 
5∙10-12 m³ (Gleichung 8.4). Ausgehend von diesem Wertebereich wurden die Potenzialgrenzwerte für 
die hydraulischen Eigenschaften definiert. Eine Mindesttransmissibilität von 5∙10 -12 m³ wurde als 
Grenzwert zwischen geringem und mittlerem Potenzial angesetzt. Mit dieser Transmissibilität sind je 
nach Druckabsenkung und Viskosität des Thermalwassers bei Annahme eines homogenen, lateral 
unendlich weit ausgedehnten Aquifers Fließraten von mindestens 20 bis maximal 100 l/s (72 bis 
360 m³/h) zu erwarten. Diese Fließraten sind bei Erreichen der Mindesttemperatur für eine geo-
thermische Stromerzeugung ausreichend hoch. Eine Fließrate von mehr als 100 l/s wird unter den 
gleichen Annahmen erst bei einer Transmissibilität von 2,5∙10 -11 m³ erreicht. Dieser Wert wurde da-
her als Grenzwert für die Definition des hohen Potenzials gewählt. Die Grenze zum sehr hohen Po-
tenzial wurde in Anlehnung an die Wasserdurchlässigkeitsklasse „stark durchlässig” nach DIN 18130 
und einer angenommenen Mächtigkeit von 50 m bei einer Transmissibilität 1∙10-10 m³ gezogen. Bei 
ausreichend großer Mächtigkeit und lateraler Ausdehnung des Aquifers sowie sind ab dieser Trans-
missibilität Fließraten von mehr als 150 l/s möglich. Bei Transmissibilitäten geringer als 5∙10 -13 m³ 
sind hingegen Fließraten von mehr als 10 l/s unwahrscheinlich. Die ohne den Einsatz von Stimulati-
onsmaßnahmen zu erreichenden Fließraten sind dann nur für Heizwärmegewinnung (geringes Po-
(Gl. 8.4)  
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tenzial) oder eine balneologische Nutzung ausreichend. Dieser Wert wurde daher als Grenzwert zwi-
schen geringem und sehr geringem Potenzial gewählt.  
Die Grenzwerte für die Permeabilität der Aquifere ergeben sich entsprechend der Grenzwerte der 
Transmissibilität und einer jeweils angenommenen Mindestmächtigkeit der wasserleitenden Schich-
ten (Tabelle 23).  
 
Tabelle 23: Grenzwerte der thermophysikalischen und hydraulischen Kennwerte, die für die Potenzialbe-
stimmung herangezogen werden. Jede Potenzialstufe erhält für die vereinfachte weitere Darstellung eine 
Farbkodierung. 
Potenzial sehr gering gering mittel hoch sehr hoch 
Wärmeleitfähigkeit [W/(m∙K)] < 1,25 > 1,25 > 2,0 > 3,0 > 5,0 
Temperaturleitfähigkeit [10-6 m²/s] < 0,6 > 0,6 > 1,0 > 1,5 > 2,0 
Reservoirtemperatur [°C] < 60 > 60 > 100 > 120 > 150 
Geothermischer Gradient [K/km] < 20 > 20 > 30 > 40 > 50 
Permeabilität [m²] < 5∙10-15 > 5∙10-15 > 1∙10-13 > 5∙10-13 > 4∙10-12 
Durchlässigkeit [m/s] bei 10 °C, 1 bar < 5·10-8 > 5·10-8 > 1·10-6 > 5·10-6 > 4·10-5 
Transmissibilität [m³] < 5∙10-13 > 5∙10-13 > 5∙10-12 > 2,5∙10-11 > 1∙10-10 
Transmissivität [m²/s] bei 10 °C, 1  bar < 5·10-6 > 5·10-6 > 5·10-5 > 2,5·10-4 > 1·10-3 
 
Bei den thermophysikalischen Gesteinseigenschaften wurden nur für die in den Potenzialmatrizen 
eingesetzte Wärme- und Temperaturleitfähigkeit Grenzwerte festgelegt. Die Wärmekapazität und 
Dichte wird bereits über die Quantifizierung der im Untergrund gespeicherten Wärmeenergie be-
trachtet (Kapitel 8.2). Die Wärme- und Temperaturleitfähigkeit sind maßgeblich für die Geschwindig-
keit des Wärmetransportes aus dem Gesteinskörper an die wasserführenden Klüfte. Die Auswahl der 
Grenzwerte erfolgte ausgerichtet an der ermittelten Wertespanne für Gesteine Hessens und den 
Mittelwerten beispielhaft ausgewählter Gesteine. Die Wärmeleitfähigkeit der ofentrockenen Festge-
steine liegt zwischen 0,3 und 6,5 W/(m∙K), die Temperaturleitfähigkeit zwischen 0,2 und 4,9∙10-6 m²/s 
(Kapitel 3.6.2). Die Grenzwerte wurden entsprechend Tabelle 23 so festgelegt, dass typische hydro-
thermale und petrothermale Reservoirgesteine aufgrund ihrer Wärme- und Temperaturleitfähigkei-
ten im Bereich der mittleren bis hohen Potenzialklasse liegen (z. B. Kalksteine des Rheinischen 
Schiefergebirges mit 2,66 W/(m∙K), Dolomite des Zechsteins mit 3,15 W/(m∙K), Grobsandsteine des 
Buntsandsteins mit 2,76 W/(m∙K), Arkosen des Rotliegenden mit 2,54 W/(m∙K) und Granitiode des 
Odenwalds mit 2,5 W/(m∙K)). Ausgerichtet an den Wärme- und Temperaturleitfähigkeiten pelitischer 
Gesteine sowie feinkörniger vulkaniklastischer Festgesteine wurde die Obergrenze der sehr geringen 
Potenzialklasse mit einer Wärmeleitfähigkeit von 1,25 W/(m∙K) und einer Temperaturleitfähigkeit 
von 0,6∙10-6 m²/s definiert. Wärmeleitfähigkeiten von 1,25 und 2,0 W/(m∙K), die die geringe Potenzi-
alklasse festlegen, wurden für Tonsteine, Siltsteine, gipshaltige Evaporite sowie ultrabasische bis 
basische Vulkanite ermittelt (Kapitel 6 und Anhang A.7). In den Bereich der sehr hohen Potenzialklas-
se von mehr als 5,0 W/(m∙K) fallen aufgrund ihrer Mittelwerte in Hessen nur die Quarzsandsteine, 
Quarzite und Kieselschiefer des Rheinischen Schiefergebirges (Anhang A.7). 
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Abb. 103: Potenzialkurven für Temperatur, geothermischen Gradient, Transmissibilität, Permeabilität, 
Wärmeleitfähigkeit und Temperaturleitfähigkeit. 
 
Neben den Potenzialgrenzwerten wurden, um das natürliche Potenzial nicht zu überschätzen, gewis-
se Eigenschaften als Abwertungskriterien eingeführt. So kann eine bei der Potenzialausweisung be-
trachtete Modelleinheit keine höhere Potenzialeinstufung erhalten als die Einzelpotenzialeinstufung 
eines Kennwertes, wie z. B. Temperatur oder Transmissibilität, der als sehr wichtig eingestuft wurde. 
Das Potenzial eines hydrothermalen Reservoirhorizontes kann so z. B. nicht als hoch oder sehr hoch 
eingestuft werden, wenn die hydraulischen Eigenschaften nur einem mittleren Potenzial entspre-
chen. Da für das Erreichen der zur Stromerzeugung benötigten Mindestfließrate von 50 m³/h nicht 
die Gebirgspermeabilität, sondern die aus Gebirgspermeabilität und Formationsmächtigkeit zu er-
rechnende Transmissibilität entscheidend ist, wurde bei den hydraulischen Eigenschaften eine solche 
Grenzwertfestlegung nicht für die Gebirgspermeabilität, sondern für die Transmissibilität getroffen. 
Bei ausreichend hohen Formationsmächtigkeiten können auch bei geringeren Gebirgspermeabilitä-
ten als den hier als Grenzwert festgelegten die benötigte Transmissibilität und somit die Mindest-
fließrate erreicht werden.  
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8.3.4 Potenzialmatrizen hydrothermaler und petrothermaler Systeme 
Grundlage für die Erstellung der Bewertungsmatrizen für hydrothermale und petrothermale Nut-
zungssysteme ist das in Tabelle 19 dargestellte Bewertungsschema sowie die gesicherte Kenntnis der 
zur Potenzialermittlung nötigen Kennwerte.  
Bei hydrothermalen Systemen haben neben der Temperatur die hydraulischen Speicher- und Trans-
porteigenschaften die größte Bedeutung. Dementsprechend sind sowohl die Permeabilität als auch 
die Transmissibilität ebenso wie die Temperatur in Tabelle 19 mit dem Faktor 1 als sehr wichtig be-
wertet. Im direkten Vergleich ist nun zu entscheiden, ob die Temperatur oder die Permeabilität bzw. 
Transmissibilität wichtiger ist. Für die geothermische Stromerzeugung muss eine Mindestfördertem-
peratur erreicht werden. Diese ist durch die Temperatur im Reservoirgestein vorgegeben und kann 
nur bedingt durch technische Maßnahmen verändert werden, die aufgrund der Bewertung der natür-
lichen Potenziale hier jedoch nicht betrachtet werden sollten. Denkbar wäre z. B. die Kombination 
mit einem (Biogas-)Blockheizkraftwerk zur Erhöhung der Temperatur des geförderten Thermalwas-
sers. Die Förderrate kann hingegen stärker über eine Anpassung des Erschließungskonzeptes, z. B. 
durch einen ausreichend großen Bohrungsdurchmesser, durch Schräg- oder Horizontalbohrungen, 
durch Abteufen von Ablenkbohrungen (Sidetracks) im Aquifer, beeinflusst werden. Aus diesen Grün-
den wurde festgelegt, dass die Temperatur für hydrothermale Systeme zunächst wichtiger ist als die 
Gebirgspermeabilität oder Transmissibilität. Weiterhin wurde die Transmissibilität, die bei simplifi-
zierter Modellbetrachtung eher eine Aussage über die zu erwartende Ergiebigkeit zulässt, wichtiger 
bewertet als die Gebirgspermeabilität. Auch bei hoher Permeabilität kann es vorkommen, dass die 
Ergiebigkeit aufgrund geringer Mächtigkeit des Nutzhorizontes nicht ausreichend ist. Für die Bewer-
tungsmatrix der hydrothermalen Nutzung wurden weiterhin die Gesteinspermeabilität und die Wär-
meleitfähigkeit berücksichtigt. Diese Eigenschaften beeinflussen maßgeblich den Wärmetransport 
von der ungeklüfteten Gesteinsmatrix hin zum wasserführenden Kluftsystem. Dabei bestimmt die 
Gesteinspermeabilität den konvektiven bzw. diffusiven Wärmefluss durch Fluidaustausch zwischen 
Kluft und Matrix, während die Wärmeleitfähigkeit die Größe des konduktiven Wärmenachstroms 
bestimmt. Da die Gesteinspermeabilität im Gegensatz zur Wärmeleitfähigkeit auch zur Erhöhung der 
Ergiebigkeit beitragen kann, wurde sie als wichtiger bewertet. Entsprechend der diesen Überlegun-
gen folgenden Paarvergleiche ergibt sich die in Tabelle 24 dargestellte Potenzialmatrix und Gewich-
tung der Eigenschaften für hydrothermale Systeme. 
 
Tabelle 24: Bewertungsmatrix und resultierende Gewichtung der Eigenschaften für die Bestimmung der 
hydrothermalen Potenziale. WLF = Wärmeleitfähigkeit, TEMP = Temperatur, MPERM = Gesteinspermea-
bilität, RMPERM = Gebirgspermeabilität, TRANS = Transmissibilität. 
Bewertungs-
matrix Hydro-
thermal 
WLF TEMP MPERM RMPERM TRANS Gewichtung [%] 
WLF 1 1/9 1/3 1/5 1/7 3,6 
TEMP 9 1 5 3 2 44,0 
MPERM 3 1/5 1 1/2 1/4 08,5 
RMPERM 5 1/3 2 1 1/2 15,7 
TRANS 7 1/2 4 2 1 28,2 
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Bei petrothermalen Systemen sind neben der Temperatur die thermophysikalischen Gesteinseigen-
schaften und die gebirgsmechanischen Gegebenheiten wie das Trennflächensystem, die Bruchme-
chanik und das Spannungsfeld entscheidend. Kenntnis der mechanischen Eigenschaften und des 
Spannungsfelds sind für die Planung und Durchführung hydraulischer Stimulationsmaßnahmen maß-
geblich, konnten jedoch, wie beschrieben, im Gegensatz zu den hydraulischen und thermophysikali-
schen Eigenschaften nicht überregional quantifizierbar ins Modell integriert werden. Sie sind daher 
bei der nachträglichen Interpretation der Ergebnisse der semi-automatisierten Potenzialbestimmung 
zu berücksichtigen und wurden nicht in die Bewertungsmatrix aufgenommen. Die per Definition für 
eine Nutzung durch hydrothermale Systeme ungünstigen bzw. nicht ausreichend guten hydrauli-
schen Speicher- und Transporteigenschaften müssen durch künstliche Maßnahmen verbessert wer-
den. Häufig werden dabei bereits von Natur aus vorhandene Klüfte, die jedoch nur geringfügig 
geöffnet oder aber verheilt und dadurch nahezu geschlossen sind, aufgeweitet. Seltener werden 
neue Klüfte geschaffen, außer insbesondere in dichtem Sedimentgestein (Stober & Bucher 2012). 
Entscheidend für den Erfolg einer Stimulation sind die hydraulischen Eigenschaften des natürlich 
vorhandenen Kluftsystems sowie diejenigen der späteren künstlich stimulierten Riss-Systeme. Ent-
sprechend der diesen Überlegungen folgenden Paarvergleiche wurde die in Tabelle 25 dargestellte 
Potenzialmatrix und Gewichtung der Eigenschaften für petrothermale Systeme erstellt. 
 
Tabelle 25: Bewertungsmatrix und resultierende Gewichtung der Eigenschaften für die Bestimmung der 
petrothermalen Potenziale. TLF = Temperaturleitfähigkeit. 
Bewertungs-
matrix Petro-
thermal 
WLF TLF TEMP RMPERM TRANS Gewichtung 
WLF 1 4 1/4 3 2 19,5 
TLF 1/4 1 1/9 1/2 1/3 4,5 
TEMP 4 9 1 7 5 56,7 
RMPERM 1/3 2 1/7 1 1/2 7,2 
TRANS 1/2 3 1/5 2 1 12,1 
 
Für störungsbezogene und geschlossene Systeme war es aufgrund der geringeren Anzahl quantifi-
zierbarer Eigenschaften und des größeren Einflusses der standortgebundenen Einflussfaktoren nicht 
möglich, eine Gewichtungsmatrix zu erstellen. Die Beurteilung der störungsbezogenen Potenziale 
kann für das in Kapitel 7.2 beschriebene und in Abb. 97 dargestellte Störungssystem unter Berück-
sichtigung des Spannungsfeldes und der an den Störungen vorliegenden Temperaturen direkt erfol-
gen.  
Das Potenzial geschlossener Systeme ist maßgeblich durch den geothermischen Gradienten und die 
konduktive Wärmeleitung bestimmt und kann somit anhand der Karten der Untergrundtemperatur 
bzw. der Karten der Tiefenlage der Isothermen bestimmt werden (Anhang D.2 und D.3). Sind für ge-
schlossene Systeme nutzbare Bohrungen vorhanden, kann die Potenzialbestimmung mit Hilfe der 
verfügbaren Informationen (Schichtenverzeichnis, Bohrlochgeophysik etc.) durch die lithologiebezo-
gene Zuweisung thermophysikalischer und hydraulischer Kennwerte aus der Datenbank erfolgen. In 
dieser Auflösung ist eine Potenzialbestimmung anhand des 3D-Modells bisher noch nicht möglich ist.  
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9 Ergebnisse: Tiefengeothermische Potenziale von Hessen 
9.1 Petrothermale Potenziale 
Die AHP-basierte Betrachtung des petrothermalen Potenzials ergibt für das mit Mittelwerten attribu-
tierte SGrid des Grundgebirges auch unterhalb der 150 °C-Isotherme maximal die Potenzialklasse 
mittel. Dies ist zum einen durch die hohe Gewichtung der Temperatur (Tabelle 24) und zum anderen 
durch die mit steigender Tiefe und Temperatur sinkende Wärmeleitfähigkeit begründet. Diese beiden 
Eigenschaften wurden als Abwertungskriterien angesetzt, so dass das tiefengeothermische Potenzial 
nicht größer sein kann als die Einzelpotenziale dieser beiden Kennwerte. Höhere Potenzialklassen 
würden sich mit der gewählten Gewichtungsmatrix bei hochenthalpinen Systemen (u. a. Muffler & 
Cataldi 1978, Nicholson 1993, Dickson & Fanelli 2003) ergeben, bei denen Temperaturen von deut-
lich über 150 °C in geringeren Tiefenlagen vorkommen (z. B. Island, Neuseeland). Das Ergebnis der 
Potenzialbewertung des SGrids des Grundgebirge ist aufgrund der Abwertungskriterien als konserva-
tiv anzusehen. 
Unter Berücksichtigung der thermophysikalischen, mechanischen und hydraulischen Eigenschaften 
der einzelnen Gesteinsarten, aus denen das Grundgebirge aufgebaut ist sowie regionalgeologischer 
Kenntnis kann das Potenzial zwar nicht im Modell, aber doch lokal weitaus genauer differenziert 
werden. Dabei wird die Eignung des Grundgebirges für die petrothermale Nutzung durch die variszi-
sche Zonengliederung bestimmt. 
Für die Granite, Granodiorite und Gneise (saure Intrusivgesteine und Metamorphite) der Mitteldeut-
schen Kristallinschwelle im Untergrund des nördlichen Oberrheingrabens ergibt sich aufgrund der 
hohen Temperaturen von deutlich mehr als 150 °C gegenüber anderen Regionen Hessens ein deut-
lich erhöhtes Potenzial für die petrothermale Nutzung. Aufgrund der starken tektonischen Zerlegung 
des nördlichen Oberrheingrabens, der daraus resultierenden Klüftung des Untergrundes sowie einer 
aufgelockerten Verwitterungszone an der Oberkante des Grundgebirges mit unbekannter Mächtig-
keit und Verbreitung sind sogar deutlich höhere Gebirgspermeabilitäten als die im Modell angesetz-
ten zu erwarten (Abb. 93).  
Bei den petrothermalen Potenzialen der Mitteldeutschen Kristallinschwelle sind der in NW-SE Rich-
tung senkrecht zur variszischen Streichrichtung vergleichsweise schnelle laterale Wechsel von sauren 
und basischen Gesteinen und die dazwischen vorkommenden Metamorphite zu berücksichtigen. Die 
sauren Intrusivgesteine sind aufgrund ihrer hohen Wärme- und Temperaturleitfähigkeit, der hohen 
radiogenen Wärmeproduktion (Tabelle 26) sowie der vergleichsweise guten Gebirgspermeabilität 
und ihres spröden mechanischen Verhaltens für die petrothermale Nutzung besser geeignet als die 
Metamorphite und basischen Intrusivgesteine.  
Die basischen und ultrabasischen Intrusivgesteine Hessens (Gabbro, Amphibolit, Diorit) weisen hin-
gegen deutlich geringere Wärme- und Temperaturleitfähigkeiten und eine geringere radiogene 
Wärmeproduktion auf. Die mechanischen und hydraulischen Eigenschaften sind vergleichbar denen 
der sauren Intrusivgesteine. Schlechtere hydraulische Eigenschaften weisen aufgrund ihrer Schiefe-
rung oder Foliation die zwischen den Intrusivkörpern gelegenen Metamorphite auf. Hier ist damit zu 
rechnen, dass Klüfte durch feinkörniges Material hydraulisch versiegelt sein können. Lokale Detail-
studien zu Bouguer-Anomalien in Kombination mit Studien zu Anomalien des erdmagnetischen Total-
feldes könnten im Vergleich zu den erbohrten oder an den Grabenschultern aufgeschlossenen 
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Gesteinsarten zu einer Prognose der im Untergrund verbreiteten Gesteinsarten beitragen (Kapitel 
6.1.2.1). Die so identifizierten Intrusivgesteinskörper können dann gezielt erschlossen werden.  
 
Tabelle 26: Radiogene Wärmeproduktion einiger Gesteine (Kappelmeyer & Haenel 1974, Rybach 1976). 
Gestein Radiogene Wärmeproduktion A [μW/m³] 
Granit 3,0 ± 1,0 
Granodiorit 1,5 
Diorit 1,1 ± 0,3 
Gabbro 0,5 ± 0,4 
Metamorphe Schiefer 1,8 bis 2,4 
Gneis 2,4 ± 0,5 
Rhyolith 4,0 
Basalt 0,4 
 
Um die Literaturdaten zur radiogenen Wärmeproduktion mit eigenen Daten vergleichen zu können, 
wurden sie für die Grundgebirgsabschnitte der Bohrungen Messel GA1 und GA2 exemplarisch aus 
den Gamma-Ray- und dem Dichte-Log der dort vorliegenden Bohrlochgeophysik nach der Gleichung 
von Rybach (1986) bestimmt: 
 
( )cKcThcUA ⋅+⋅+⋅⋅⋅= − 48,356,252,910 5 ρ  
A = Radiogene Wärmeproduktion [μW/m³] 
ρ = Dichte [kg/m³] 
cU = Konzentration von Uran [ppm] 
cTh = Konzentration von Thorium [ppm] 
cK = Konzentration von Kalium [%] 
 
Die Gammamessungen der Bohrlochgeophysik eignen sich nach Rybach (1986) zur Abschätzung der 
radiogenen Wärmeproduktion, da sowohl die Wärmeproduktion als auch die totale Gammastrahlung 
(das Gamma-Ray-Log der Bohrlochmessung) Summenfunktionen der radioaktiven Zerfälle der Uran-, 
Thorium- und Kaliumreihe darstellen. Für die Syenitgranite der Bohrung GA2 wurde anhand dieser 
Gleichung eine radiogene Wärmeproduktion von 2,61 ± 0,3 μW/m³ und für die Granodiorite der Boh-
rung GA1 von 1,71 ± 0,47 μW/m³ ermittelt. Diese Werte liegen somit im Bereich der in Tabelle 26 
angegebenen Wertespanne für diese Gesteine. 
Die schwach metamorphen Einheiten des Rhenoherzynikums sind aufgrund der Dominanz metapeli-
tischer Gesteine für die petrothermale Nutzung weniger gut geeignet. Ausnahmen stellen die mäch-
tigen Quarzite der Taunusquarzit-Formation, der Hermeskeil-Formation und der Emsquarzit-
Formation dar, die aufgrund ihrer thermophysikalischen und mechanischen Eigenschaften als sehr 
positiv zu bewerten sind. Als gut geeignet sind außerdem Sandstein- und Grauwackenabfolgen zu 
klassifizieren, soweit sie ausreichend große Mächtigkeiten aufweisen.  
(Gl. 8.5)  
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Ebenso wie bei den sauren Intrusivgesteinen der Mitteldeutschen Kristallinschwelle sind bei diesen 
Gesteinen im Rhenoherzynischen Grundgebirge hohe bis sehr hohe petrothermale Potenziale zu 
erwarten. Das trifft dann zu, wenn bei entsprechender Tiefenlage und Temperatur durch störungs-
begleitende Zerrüttungszonen erhöhte Gebirgspermeabilitäten auftreten. Weiterhin weisen die Ge-
steine hohe bis sehr hohe Wärmeleitfähigkeiten auf. Außerdem ist mit guter Stimulierbarkeit 
aufgrund des spröden mechanischen Verhaltens zu rechnen. 
Die petrothermale Nutzbarkeit der Metasedimente und -vulkanite der Nördlichen Phyllit-Zone (Seri-
zitgneise, Grünschiefer und Phyllite) ist aufgrund der durch die Foliation bedingten Heterogenität 
schwerer zu bewerten. Quarzreiche Abschnitte mit hohen Wärmeleitfähigkeiten wechseln im Zenti-
meterbereich mit schlechter wärmeleitenden serizitischen Abschnitten. Hydraulische Testdaten 
oberflächennaher Untersuchungen ergeben äußerst geringe Durchlässigkeiten. Ob diese durch hyd-
raulische Stimulationen dauerhaft erhöht werden können, ist aufgrund fehlender Erfahrungswerte 
noch nicht zu beurteilen.  
Entsprechend der geologischen Untergliederung des Grundgebirges ist mit dem derzeitigen Kennt-
nisstand der zur Mitteldeutschen Kristallinschwelle gehörende Teil für die petrothermale Nutzung am 
besten geeignet. Im Vordergrund steht hier der nördliche Oberrheingraben mit seinen besonders 
günstigen geothermischen Bedingungen. Das Grundgebirge im Odenwald, der Hanau-Seligenstädter-
Senke und von der Wetterau bis zur Rhön weist zwar keine dem Oberrheingraben vergleichbaren 
Temperaturanomalien auf, ist aufgrund der Gesteinseigenschaften aber genauso gut für die petro-
thermale Erschließung geeignet. 
Die Ergebnisse der Quantifizierung (Tabelle 27, Anhang E.6.3) weisen für den nördlichen Oberrhein-
graben mit einer Fläche von ca. 1.250 km² ein technisches Potenzial der petrothermalen Stromerzeu-
gung von 12 EJ (380 GWa) aus. In KWK könnten zusätzlich 17,5 EJ (ohne Wärmepumpen) oder 30,5 EJ 
(mit Wärmepumpen) an thermischer Energie genutzt werden. Jung et al. (2002) geben für den ge-
samten Oberrheingraben bei einer Fläche von 6.300 km² ein technisches Potenzial zur Stromerzeu-
gung von 62 EJ (2.000 GWa) und von 75 EJ bzw. 140 EJ an thermischer Energie an.  
Für Gesamthessen liegt das technische Potenzial der petrothermalen Stromerzeugung bei 124 EJ 
(3.900 GWa) und für das technische Potenzial thermischer Energie über KWK bei 193 EJ bzw. 347 EJ. 
Hiervon entfallen ca. 80 EJ (2.500 GWa) des technischen Potenzials der petrothermalen Stromerzeu-
gung und 140 EJ bzw. 250 EJ des technischen Potenzials der thermischen Energie auf das Rhenoher-
zynikum und die Nördliche Phyllit-Zone. Auf die für petrothermale Nutzung sehr gut geeigneten 
Bereiche der Mitteldeutschen Kristallinschwelle entfallen ca. 40 EJ des technischen Potenzials der 
petrothermalen Stromerzeugung und ca. 50 bzw. 100 EJ des technischen Potenzials thermischer 
Energie aus KWK ohne und mit Wärmepumpe.   
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9.2 Hydrothermale Potenziale 
Für die Gesteine des Rotliegenden und Buntsandsteins im Untersuchungsgebiet ergeben sich im 
nördlichen Oberrheingraben und im westlich anschließenden Saar-Nahe-Becken mittlere bis hohe 
Potenziale für die hydrothermale Stromerzeugung. Die Ergebnisse der Quantifizierung der hydro-
thermalen Potenziale dieser Reservoirhorizonte sind summarisch sowie untergliedert nach Submo-
dellen und Temperaturklassen angegeben (Tabelle 28, Anhang E.6.5). Darüber hinaus besteht in den 
tiefsten Bereichen des Wetterau-Fulda-Beckens in den Gesteinen des Rotliegenden das Potenzial für 
die hydrothermale Nutzung zur Heizwärmegewinnung. 
Im nördlichen Oberrheingraben und dem im Untersuchungsgebiet gelegenen Teil des Saar-Nahe-
Beckens sind im Vergleich zu den Zahlen von Jung et al. (2002) ähnlich hohe Potenziale wie im restli-
chen Oberrheingraben zu erwarten. Unter Berücksichtigung der Gesamtmächtigkeit ergibt sich für 
das Rotliegend ein technisches Potenzial zur Stromerzeugung von ca. 2,06 EJ (65 GWa) (Minimal- und 
Maximalwert aus dem Modell: 1,89 bis 2,23 EJ) und ein technisches Potenzial von ca. 6,29 EJ (5,57 bis 
6,61 EJ) bzw. 12,79 EJ (11,7 bis 13,8 EJ) an thermischer Energie in KWK ohne und mit Wärmepumpe. 
Für den Buntsandstein liegt das technische Potenzial zur Stromerzeugung bei ca. 0,31 EJ (0,26 bis 
0,35 EJ; 10 GWa) und das technische Potenzial an thermischer Energie in KWK ohne und mit Wärme-
pumpe bei ca. 0,55 EJ (0,46 bis 0,61 EJ) bzw. 1,05 EJ (0,88 bis 1,16 EJ). Es ist damit eine Größenord-
nung geringer als das Potenzial des Rotliegenden. Dies ist in der geringeren Mächtigkeit und dem 
geringeren Flächenanteil im Untersuchungsgebiet begründet. Wird zur Berechnung in Analogie zur 
Vorgehensweise von Jung et al. (2002) statt der Gesamtmächtigkeit eine Nettomächtigkeit von 25 % 
angenommen, verringern sich die Zahlen für das Rotliegend auf ca. 0,52 EJ (16 GWa) für das techni-
sche Potenzial zur Stromerzeugung und ca. 1,53 bzw. 3,20 EJ an nutzbarer thermischer Energie. Für 
den Buntsandstein verbleiben als technisches Potenzial zur Stromerzeugung ca. 0,08 EJ (2,5 GWa) 
und an nutzbarer thermischer Energie ca. 0,14 bzw. 0,26 EJ. Im direkten Vergleich mit den Zahlen von 
Jung et al. (2002) beträgt das Potenzial des Rotliegenden im nördlichen Oberrheingraben damit etwa 
30 % des Potenzials des Buntsandsteins im gesamten Oberrheingraben und erhöht das hydrotherma-
le Gesamtpotenzial des Oberrheingrabens somit erheblich gegenüber bisherigen Abschätzungen in 
denen das Rotliegend nicht berücksichtigt wurde.. 
Für das Rotliegende im nördlichen Oberrheingraben wurden aufgrund der Reservoirtemperatur, der 
Gesteins- und Gebirgspermeabilität, der Wärmeleitfähigkeit und unter Berücksichtigung des zu er-
wartenden Kluft- und Störungssystems mittlere bis hohe Potenziale für die hydrothermale Stromer-
zeugung ausgewiesen. Die hohen Potenziale sind dabei unmittelbar entlang der im Modell 
implementierten Störungssysteme und in Gebieten lokalisiert, in denen das Rotliegende hohe Mäch-
tigkeiten aufweist und in großen Tiefen ansteht (Abb. 104 und Abb. 105). Ab Tiefen von mehr als 
2.000 m u. GOK wurden nahezu flächendeckend mittlere Potenziale ausgewiesen. Geringe bis sehr 
geringe Potenziale sind ausschließlich in Beckenrandlagen lokalisiert, in denen das Rotliegende gerin-
gere Mächtigkeiten aufweist sowie bei lateralen Abständen von mehr als 2 km zum Modellstörungs-
system. Sie befinden sich also in Bereichen, in denen bei der Attributierung keine störungsbedingte 
Permeabilitätserhöhung auftritt. Anhand dieser lokalen Verteilung der Potenzialklassen wird deut-
lich, dass die Ergebnisse der hydrothermalen Potenzialbestimmung des Rotliegenden eine hohe Sen-
sitivität bezüglich der Transmissibilität, insbesondere der störungsbedingten Erhöhung dieser, 
aufweisen. Der bedeutende Einfluss der Transmissibilität auf die zu erwartende Fließrate und damit 
auf das Potenzial hydrothermaler Reservoirgesteine wird demnach durch die hohe Gewichtung in der 
Bewertungsmatrix gut berücksichtigt. 
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Abb. 104: Karten der hydrothermalen Potenziale des Rotliegenden im nördlichen Oberrheingraben in Tie-
fen von 1.500, 2.000 und 2.250 m u. GOK. Die minimalen hydrothermalen Potenziale wurden unter An-
satz der Minimalwerte berechnet, die maximalen unter Annahme der Maximalwerte. 
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Abb. 105: Karten der hydrothermalen Potenziale des Rotliegenden im nördlichen Oberrheingraben in Tie-
fen von 2.500, 2.750 und 3.000 m u. GOK. Die minimalen hydrothermalen Potenziale wurden unter An-
satz der Minimalwerte berechnet, die maximalen unter Annahme der Maximalwerte. 
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Die gesamte Schichtenfolge des Rotliegenden ist aufgrund ihrer Heterogenität nicht gleich gut für die 
Nutzung der Tiefen Geothermie geeignet. Um dies in der Modellierung zu berücksichtigen, wurde die 
Potenzialbestimmung sowohl mit den Mittelwerten als auch mit den Minimal- und Maximalwerten 
durchgeführt (Abb. 104 und Abb. 105). Die heterogenen geothermischen Eigenschaften zeigen sich 
auch anhand der geothermischen Attributierung der Bohrungen, die im nördlichen Oberrheingraben 
das Rotliegend erschlossen haben (Abb. 106). Im nördlichen Oberrheingraben dominieren im Ver-
gleich zu der Abfolge im westlich gelegenen Saar-Nahe-Becken die grobklastischen Schichten der 
unteren Nahe-Subgruppe und der Glan-Subgruppe gegenüber den feinklastischen Abfolgen und tre-
ten z. T. auch in größerer Mächtigkeit auf (Müller 1996, Becker et al. 2012). Die Beschreibung der für 
eine hydrothermale Nutzung geeigneten Schichten anhand des Bohrprofils Olm I für das Saar-Nahe-
Becken von Schwarz et al. (2011) lassen sich daher nicht direkt übertragen. Sandsteine und Konglo-
merate stellen je nach paläogeographischer Beckenposition ca. 25 % (distale Fazies, Beckenzentrum) 
bis 60 % (proximal bis mediale Fazies, Beckenränder) der Gesamtmächtigkeit. Diese alluvialen bis 
fluviatilen, grobklastischen Sedimente eignen sich sowohl aufgrund ihrer guten thermophysikalischen 
als auch hydraulischen Eigenschaften besser als die Vulkanite (Basalte, Andesite und Rhyolithe) oder 
die feinklastischen Sedimente.  
Die Vulkanite und die zwischengeschalteten Vulkaniklastika haben nach den bisherigen Erkenntnis-
sen (Marell 1989, Lippolt et al. 1990, Müller 1996, Becker et al. 2012) im nördlichen Oberrheingraben 
einen Anteil von ca. 25 % (Bohrung Weiterstadt 1 oder Gimbsheim 2) bis 70 % (Bohrung Worms 3) an 
der Gesamtmächtigkeit des Rotliegenden. Über die Gebirgspermeabilität der Vulkanite des Rotlie-
genden (Permokarbons) liegen bisher keine quantitativ gesicherten Kenntnisse vor. Bohrungen der 
KW-Industrie weisen darauf hin, dass es sich in Reservoirtiefe um einen wasserführenden 
Kluftgrundwasserleiter und nicht um „trockenes” Kristallingestein handelt. Die Wärmeleitfähigkeiten 
sind mit ca. 1,8 W/(m∙K) um 30 bis 50% geringer als die der wassergesättigten Psammite. Die fein-
körnigen Sedimente der beckenzentralen Playa-Fazies der oberen Nahe-Subgruppe sind für die tie-
fengeothermischen Nutzung nicht so gut geeignet wie Grobklastika der proximalen bis medialen 
Fazies. Für diese Ton-, Schluff- und Feinsandsteine wurden deutlich geringere Wärmeleitfähigkeiten 
von nur ca. 1,5 bis 2,0 W/(m∙K) ermittelt. Außerdem weist die Auswertung der oberflächennahen 
hydraulischen Testdaten darauf hin, dass in diesen Gesteinen die Kluftsysteme nicht offen und hyd-
raulisch aktiv sind und auch die geringmächtig eingeschalteten Feinsandsteine trotz ihrer großen 
lateralen Ausdehnung keine ergiebigen Aquifere darstellen. 
Die mittleren Wärmeleitfähigkeiten der gesamten Schichtenfolge schwanken je nach Abfolge und 
Mächtigkeit der lithologischen Einheiten zwischen ca. 1,8 W/(m∙K) bei Bohrung Worms 3 bis zu 
2,2 W/(m∙K) bei Bohrung Gimbsheim 2. Größere Schwankungen ergeben sich für die aus Schicht-
mächtigkeit und Gesteinspermeabilität errechneten mittleren Transmissibilitäten. Hier wurden mitt-
lere Gesteinstransmissibilitäten von 1∙10-14 m³ für die Bohrung Weiterstadt 1 und bis zu 5∙10-13 m³ für 
die Bohrung Stockstadt 33R ermittelt. Die anhand der Algorithmen für die Tiefenabhängigkeit der 
Gebirgspermeabilität und der Schichtmächtigkeit berechneten Gebirgstransmissibilitäten weisen je 
nach Bohrung einen Schwankungsbereich von ca. 4∙10 -14 m³ bis 3∙10 -12 m³ auf. Diese, ohne die Be-
rücksichtigung der permeabilitätserhöhenden Einflüsse der Störungssysteme, als konservativer An-
satz berechneten Werte erreichen somit bereits die Größenordnung der für die hydrothermale 
Nutzung benötigten Mindestpermeabilität. Aufgrund der tektonischen Zerlegung und ggf. unter Ein-
satz von Ertüchtigungsmaßnahmen wird daher davon ausgegangen, dass im Rotliegend des nördli-
chen Oberrheingrabens ausreichend hohe Ergiebigkeiten für die hydrothermale Stromerzeugung 
erreicht werden können. 
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Für den Buntsandstein im nördlichen Oberrheingraben ergeben sich ebenfalls mittlere bis hohe hyd-
rothermale Potenziale. Die Mächtigkeit und Tiefenlage der Abfolgen des Buntsandsteins, die südlich 
der Linie Worms-Bensheim zu erwarten sind, nehmen in südliche Richtung (Abb. 81) zu. Aufgrund der 
partiellen prätertiären Erosion des Buntsandsteins sind, wie in Kapitel 6.4 beschrieben, die oberen 
feinklastischeren Abschnitte im nördlichen Oberrheingraben nicht erhalten. Die verbleibende Schich-
tenfolge des Unteren Buntsandsteins ist grobklastischer und weist größere Mächtigkeiten der einzel-
nen Sandsteinschichten auf als der Mittlere oder Obere Buntsandstein. Diese mächtigen Sandsteine 
stellen einen gut permeablen Kluftgrundwasserleiter und somit einen hydrothermalen Reservoirhori-
zont mit hohem Potenzial dar. Dass die basalen Einheiten des Buntsandsteins im Gebiet des nördli-
chen Oberrheingrabens generell grobklastischer ausgebildet und feinkörnige Einschaltungen 
geringmächtiger sind, lässt sich anhand der Aufschlüsse auf den Grabenrändern bestätigen. Auch 
unter Annahme der Minimalwerte bei der modellbasierten Potenzialbestimmung ergeben sich über-
wiegend mittlere und z. T. auch hohe Potenziale. Geringe Potenziale finden sich, analog zum Potenzi-
al des Rotliegenden, nur bei großen Abständen zu den Störungszonen und in Bereichen, in denen die 
Mächtigkeit des Buntsandsteins weniger als 100 m beträgt. 
Im Vergleich der hydraulischen Eigenschaften des Rotliegenden und Buntsandsteins zeigt sich, dass 
sowohl die Gebirgs- als auch die Gesteinspermeabilitäten des Buntsandsteins ca. eine Größenord-
nung über denen des Rotliegenden liegen (Abb. 107). Dies trifft sowohl für die oberflächennah ermit-
telten Werte als auch für die Reservoirtiefe im Graben zu. So liegt der engere Wertebereich der aus 
hydraulischen Testdaten ermittelten Gebirgspermeabilitäten des Buntsandsteins im Pfälzer Wald 
zwischen 5∙10-13 und 1∙10-11 m², und des Rotliegenden im Saar-Nahe-Becken, dem Sprendlinger Horst 
und der Wetterau zwischen 1∙10-13 und 1∙10-12 m². 
 
 
Abb. 107: Vergleich der Gebirgs- und Gesteinspermeabilitäten des Buntsandsteins und Rotliegenden im 
Gebiet des nördlichen Oberrheingrabens (ORG) für die Grabenrandgebiete und die im Graben versenkten 
Bereiche (gelb hinterlegt). Die Gebirgspermeabilität des Rotliegenden im Oberrheingraben beruht hier 
nicht auf Messdaten, sondern entstammt dem geothermischen 3D-Modell. 
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Der Mittelwert der oberflächennahen Gebirgspermeabilität liegt beim Buntsandstein mit 2,3∙10-12 m² 
deutlich über dem des Rotliegenden von ca. 3,5∙10 -13 m². Vergleichbare Unterschiede ergeben sich 
auch für die Größenordnung der Gesteinspermeabilität der oberflächennah beprobten Grobklastika, 
wohingegen die Gesteinspermeabilitäten aller beprobten Gesteine des Buntsandsteins und Rotlie-
genden nur auf die größere Heterogenität des Rotliegenden hinweisen.  
Für die Reservoirtiefe im Oberrheingraben liegen die von Stober & Jodocy (2009) angegebenen Wer-
te der Gebirgspermeabilitäten des Buntsandsteins um eine Größenordnung über den Werten, die 
sich aus anhand der Gebirgspermeabilität-Tiefenkorrelation ermittelten Korrekturalgorithmen für das 
Rotliegend in Reservoirtiefe ergeben. Die Differenz der Gebirgspermeabilitäten beider Reservoirges-
teine bleibt also trotz der tiefenbedingten Abnahme gleich. Einzige Ausnahme von diesem Trend 
stellen die Gesteinspermeabilitäten grobklastischer Sedimentgesteine des Rotliegenden im nördli-
chen Oberrheingraben dar, die leicht über den Gesteinspermeabilitäten des Buntsandsteins im Ober-
rheingraben liegen, und im Gegensatz zu diesen nur um eine Größenordnung gegenüber den 
oberflächennahen Werten abnehmen. Beim Vergleich der Gesteinspermeabilitäten aller Proben ist 
genauso wie für die Gebirgspermeabilitäten sowohl des Buntsandsteins als auch des Rotliegenden 
eine tiefenabhängige Reduktion um eineinhalb bis zwei Größenordnungen festzustellen. Diese Er-
gebnisse verdeutlichen, dass die zur Modellattributierung genutzten Algorithmen zur tiefenabhängi-
gen Korrektur der Permeabilität durch Messwerte bestätigt und somit korrekt sind. 
Die zu erwartende Ergiebigkeit der Reservoirhorizonte hängt von der Gebirgspermeabilität und der 
Nettomächtigkeit ab. Das Rotliegend hat zwar im Vergleich zum Buntsandstein geringere Permeabili-
täten, ist aber aufgrund der hohen Mächtigkeiten mindestens ebenso gut für die hydrothermale Nut-
zung geeignet.  
Zusätzlich zu diesen beiden hydrothermalen Reservoirhorizonten sind auch Abschnitte der Schichten-
folge der tertiären Grabenfüllung prinzipiell für eine hydrothermale Nutzung geeignet. Aufgrund der 
vereinzelt hohen Gesteinspermeabilitäten (siehe Kapitel 6.6.2) und der regional erhöhten Unter-
grundtemperatur von mehr als 100 °C liegen geringe bis mittlere Potenziale für die hydrothermale 
Heizwärmegewinnung sowie an der Basis des Tertiärs in der Pechelbronn-Formation ein mittleres 
Potenzial für die hydrothermale Stromerzeugung vor. Dieses konnte aufgrund fehlender Informatio-
nen über die Faziesverteilung und Mächtigkeit der grundwasserleitenden Schichten jedoch mit Hilfe 
des Modells nicht genauer quantifiziert werden. 
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9.3 Störungsbezogene Potenziale 
Störungssysteme sind in Abhängigkeit der gestörten Gesteinsschichten, ihrer Ausbildung und Aus-
richtung zum gegebenen Spannungszustand felsmechanisch und hydraulisch sehr unterschiedlich. In 
geothermischen Reservoirgesteinen kann die Permeabilität in und entlang von Störungszonen lokal 
erhöht, woanders hingegen verringert sein (Kapitel 7.2.3).  
Die vereinfachte Beurteilung der störungsbezogenen Einflüsse auf die Gebirgspermeabilität verdeut-
licht eindrucksvoll die möglichen positiven Auswirkungen für die hydrothermale Nutzbarkeit.  
Eine modellbasierte Bestimmung des Potenzials störungsbezogener Systeme ist ohne detaillierte 
Berücksichtigung der Gesteinsarten der gestörten Reservoirhorizonte nicht so zielführend wie für die 
anderen geothermischen Nutzungsarten. Aufgrund der zu starken Verallgemeinerung bezüglich der 
Gesteinsart, der erfassten Störungssysteme und des rezenten Spannungsfeldes im bestehenden geo-
logisch-geothermischen 3D-Modell kann die Potenzialausweisung keine quantifizierbaren Ergebnisse 
erbringen. Eine Evaluierung des störungsbezogenen Potenzials ist für konkrete geothermische Pro-
jekte durch weitere petrographische und felsmechanische Untersuchungen der anstehenden Gestei-
ne und des rezenten Spannungsfeldes möglich. Es muss berücksichtigt werden, welche Gesteinsarten 
durch die Störung in welcher Tiefe durchschlagen werden, wie die Störung und Trennflächenscharen 
zur rezenten Hauptspannungsrichtung orientiert sind und wie die Störungszone und störungsbeglei-
tende Zerrüttungszonen in Abhängigkeit der Art der Störung (Aufschiebung, Abschiebung, Blattver-
schiebung etc.), des Versatzbetrages und der Gesteinsart ausgebildet sind. 
Aufgrund des geringen bisherigen Kenntnisstandes über die tiefengeothermische Nutzbarkeit von 
Störungssystemen ist die überregionale Potenzialausweisung nicht möglich. Da bisher keine ausrei-
chende Anzahl an Projekten existiert, bei denen die geothermische Erschließung konkreter Störungs-
systeme vorgesehen oder erfolgt ist, liegen bisher nur theoretische Annahmen vor, die nicht durch 
praktische Erfahrungen validiert werden können. 
Eine separate Quantifizierung der störungsbezogenen Potenziale wurde aus diesen Gründen nicht 
vorgenommen. Jedoch ist in Analogie zu den Ergebnissen von Paschen et al. (2003) davon auszuge-
hen, dass das summierte störungsbezogene Potenzial in Hessen deutlich über den ermittelten hydro-
thermalen Potenzialen liegen dürfte und gleichmäßiger über Hessen verteilt ist. Diese Annahme wird 
insbesondere dadurch gestützt, dass die überwiegende Anzahl der tiefreichenden Störungssysteme 
im Grundgebirge in Hessen parallel zur rezenten Hauptspannungsrichtung ausgerichtet und somit 
potenziell wasserwegsam ist. Hier können zukünftige Untersuchungen der Störungssysteme der Nie-
derhessischen Senke sowie der tiefreichenden Störungssysteme im Rheinischen Schiefergebirge und 
der Mitteldeutschen Kristallinschwelle zu einer genaueren Potenzialabschätzung führen (vgl. HLUG 
2010, Fig. 2). 
Nichtsdestotrotz gingen die Störungssysteme über die Einführung der in Kapitel 7.2 beschriebenen 
Modellvorstellung störungsbegleitender Zerrüttungszonen in die Ermittlung des hydrothermalen und 
petrothermalen Potenzials mit ein. Sie sorgten dort z. T. für eine wesentliche Erhöhung der Gebirgs-
permeabilität, der hydraulischen Kennwertpotenziale und somit des tiefengeothermischen Potenzi-
als.  
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9.4 Potenziale für geschlossene Systeme 
Die indirekten Potenziale sind im Wesentlichen an die Wärmeleitfähigkeiten der Gesteine, den loka-
len geothermischen Gradienten und damit an die Untergrundtemperatur gebunden (Kapitel 2.4). 
Insofern kann das Potenzial für geschlossene Systeme mit Hilfe der Isothermenkarten und dem geo-
logisch-geothermischen Modell bestimmt werden (Bär et al. 2011). Je näher die jeweilige Isotherme 
an der Geländeoberkante liegt und je höher die mittlere Wärme- und Temperaturleitfähigkeit der 
durchteuften Modelleinheit ist, desto höher ist das tiefengeothermische Potenzial für geschlossene 
Systeme. In Hessen sind das Gebiet des nördlichen Oberrheingrabens und die direkt angrenzenden 
Gebiete für geschlossene tiefengeothermische Systeme die am besten geeignete Region. Hier sind 
aufgrund der geothermischen Anomalie des Oberrheingrabens und der daraus resultierenden hohen 
geothermischen Gradienten bereits bei geringeren Bohrtiefen ausreichend hohe Temperaturen anzu-
treffen. 
 
 
Abb. 108: Beispielhafte vereinfachte Anwendung der Potenzialbestimmungsmethode für den eindimensi-
onalen Fall eines prognostizierten Bohrprofils mit zugehörigem Temperaturprofil (inklusive tiefenabhän-
giger Abweichung) für eine gedachte Bohrung im Umfeld von Groß-Gerau. Die Kennwerte Temperatur, 
Gesteins- und Gebirgspermeabilität, Gesteins- und Gebirgstransmissibilität und Wärmeleitfähigkeit sind 
entsprechend ihrer Potenzialklasse farblich codiert. Das tiefengeothermische Potenzial und Nutzungs-
möglichkeiten ergeben sich aus der Potenzialklasse der einzelnen Kennwerte unter Berücksichtigung ih-
rer Wichtungen, verändert nach Bär et al. (2011).  
 
Liegen Bohrungen vor, ist eine genaue Einschätzung möglich (Abb. 108). Den durch die Bohrung an-
getroffenen Gesteinen können thermophysikalische und hydraulische Kennwerte aus der Datenbank 
zugewiesen werden. Temperaturprofile ermöglichen Aussagen über konvektive Wärmetransportan-
teile. Generell sind die Gesteine des Grundgebirges mit mittleren bis hohen Wärmeleitfähigkeiten 
(Granite, Granodiorite, Grauwacken, Kieselschiefer und Quarzite) sowie die gut wärmeleitenden 
Sandsteine des Buntsandsteins und Rotliegenden für geschlossene Systeme gut geeignet. Für einzel-
ne Gesteinseinheiten des Zechsteins wurden ebenfalls überdurchschnittlich hohe Wärmeleitfähigkei-
ten gemessen, jedoch ist hier aufgrund der ausgesprochenen Heterogenität der Schichtenfolge sowie 
der großen Verkarstungs- und Subrosionsgefahr von einer geothermischen Erschließung abzuraten. 
Eine gute Nutzungsmöglichkeit ergibt sich für die große Anzahl an tiefen Aufschlussbohrungen der 
Kali- und Salzindustrie, die zu mitteltiefen Erdwärmesonden ausgebaut werden könnten, sofern sie 
noch nicht verfüllt sind und lokale Wärmeabnehmer vorhanden sind. 
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10 Diskussion 
Die Aussagekraft des geothermischen Modells und der darauf basierenden Ergebnisse der Potenzial-
bestimmung sind maßgeblich von der Qualität der geothermischen Eingangsdaten, deren Teufenkor-
relation, dem Temperaturmodell und der Genauigkeit und Auflösung des zugrunde liegenden 
geologischen 3D-Strukturmodells abhängig. Um die Aussagesicherheit geothermischer Prognosen 
beurteilen zu können, sind die Fehlerquellen der genutzten Eingangsdaten, der Vorgehensweise der 
Modellierung, der Modellattributierung und der Methodik der geothermischen Potenzialbestimmung 
zu diskutieren. 
10.1 Geothermische Untersuchungen 
Bei der Ermittlung der thermophysikalischen und hydraulischen Gesteinseigenschaften stellt die 
Auswahl der Aufschlüsse und Bohrungen, an denen Proben entnommen wurden, eine mögliche Feh-
lerquelle dar. Verwitterungserscheinungen der oberflächennah gewonnenen Gesteinsproben können 
eine Verringerung der Wärme- und Temperaturleitfähigkeit und eine Erhöhung der Porosität und 
Gesteinspermeabilität verursachen. Werden diese verwitterungsbeeinflussten Werte für die Attribu-
tierung des geothermischen Modells verwendet, kann dies zur Überschätzung des Fluid- und Wärme-
transportes und zur Unterschätzung des konduktiven Wärmetransportes der Gesteinsmatrix führen. 
Aus diesem Grund wurde bei der Probenahme besondere Aufmerksamkeit darauf gelegt, stark ver-
witterungsbeeinflusste Zonen zu vermeiden und nur bergfrisches Gesteinsmaterial für die Messun-
gen zu verwenden. Bei Handstücken oder Bohrkernen aus aufgelassenen Steinbrüchen, in denen die 
anstehenden Gesteine der Verwitterung schon über einen längeren Zeitraum ausgesetzt sind als bei 
in Betrieb befindlichen Steinbrüchen, wurden die äußeren Probenabschnitte bei der Aufbereitung 
entfernt. Neben der Verwitterung haben auch diagenetische Veränderungen während der Hebung 
von vormals tiefer versenkten Gesteinen einen Einfluss auf deren geothermische Eigenschaften. Sol-
che vor allem bei klastischen Sedimentgesteinen zu erwartenden telodiagenetischen Veränderungen 
des Mineralbestandes und der Zemente konnten aufgrund der Vielzahl der beprobten Aufschlüsse 
nicht im Detail betrachtet werden. Ausgewählte Reservoireinheiten (z. B. das Rotliegende) könnten 
in zukünftigen Studien petrographisch untersucht werden, um Aussagen über diagenesebedingte 
Veränderungen der geothermischen Reservoireigenschaften zu ermöglichen. 
Neben den Geländearbeiten sind auch die Laborarbeiten einer Fehlerbetrachtung zu unterziehen. Die 
von den Herstellern angegebenen Messfehler der eingesetzten Laborgeräte (Kapitel 3.4 & 3.5) liegen 
stets deutlich unterhalb der durch die Gesteinsheterogenität zu erwartenden natürlichen Varianz der 
jeweiligen Eigenschaften. Diese natürlichen Gesteinsheterogenitäten und -anisotropien können je 
nach Gesteinsart und Eigenschaft zu Abweichungen von ± 10 % bis zu mehr als ± 150 % führen (Kapi-
tel 6.1.3, 6.1.4, 6.2.5 & 6.4.2, Anhang A.7). So weisen insbesondere die im Vordertaunus aufgeschlos-
senen metamorphen Serien der Nördlichen Phyllit-Zone senkrecht zur Foliation stark anisotrope 
Wärme- und Temperaturleitfähigkeiten auf. Im Vergleich zu den natürlichen Schwankungen wird 
deutlich, dass die in Kapitel 3 angegebenen Messfehler der Laborgeräte keine ausschlaggebende 
Fehlerquelle darstellen. Insbesondere durch die Untersuchung ofentrockener Proben unter kontrol-
lierten Laborbedingungen ist die Reproduzierbarkeit der Messungen gesichert. 
Die Fehler der aus externen Datenquellen und der Literatur übernommenen Informationen zur 
Untergrundtemperatur, zu hydraulischen Durchlässigkeiten oder Transmissibilitäten sowie zu den 
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Porositäten und Permeabilitäten der KWDB sind nicht genauer spezifizierbar, insofern dazu keine 
Angaben vorlagen. Zu vernachlässigen sind aufgrund der hohen Messwertanzahl eventuelle Fehler 
der Porosität- und Permeabilitätsdaten der KWDB, da Ausreißer durch die statistische Auswertung 
simpel zu identifizieren sind (Anhang A.7). Die Fehler der Untergrundtemperaturdaten sind bereits 
durch die Einführung der Qualitätsindizes berücksichtigt bzw. im FIS-Geophysik des LIAG durch gän-
gige Methoden korrigiert (Kapitel 5.1). 
Insbesondere bei der Auswertung der hydraulischen Testdaten ergeben sich jedoch aufgrund der 
Vielzahl der Bearbeiter und der stark unterschiedlichen Qualität der Dokumentation der jeweiligen 
Tests Unsicherheiten bezüglich der Genauigkeit. Aufgrund der statistisch repräsentativen Anzahl 
verfügbarer Datensätze dürften sich diese Effekte aber ebenso wie für die Daten der KWDB ausglei-
chen bzw. reduzieren, so dass die ermittelten Wertebereiche und die Verteilung der Durchlässigkeit 
für den erfassten Tiefenbereich als repräsentativ anzusehen sind. Zu berücksichtigen ist hier, dass zur 
besseren Vergleichbarkeit stets die gesamte Mächtigkeit der wassererfüllten Schichtenfolge ange-
setzt wurde. Dies bedeutet, dass auch schlecht durchlässige Horizonte mit berücksichtigt sind und die 
ermittelte Gebirgspermeabilität somit einen Mittelwert der gesamten erfassten Gesteinsabfolge 
angibt. Einzelne Horizonte können also sehr viel höhere oder geringere Gebirgspermeabilitäten auf-
weisen, so dass der tatsächliche Schwankungsbereich der Permeabilität aufgrund von Extremwerten 
eher größer als die hier angegebenen engeren Wertebereiche ist. Für störungsbeeinflusste und ge-
klüftete Bereiche konnte zudem anhand der Auswertung der zugehörigen Schichtenverzeichnisse 
eine generelle Zunahme der Gebirgspermeabilität nachgewiesen werden, die das Modell zur Imple-
mentierung des Einflusses von Störungssystemen auf die Gebirgspermeabilität im geothermischen 
Modell stützt.  
10.2 Geologisches 3D-Modell 
Das geologische 3D-Modell von Hessen, das die Grundlage für das geothermische Modell darstellt, 
bestimmt mit seiner Genauigkeit und Auflösung auch die des geothermischen 3D-Modells. Die Ge-
nauigkeit des geologischen Strukturmodells sowie die Vor- und Nachteile der zur Modellierung ge-
wählten Vorgehensweise im Vergleich mit anderen Methoden werden bei Arndt (2012) diskutiert.  
Den größten Einfluss des geologischen 3D-Modells auf das Ergebnis der geothermischen Potenzialbe-
stimmung haben die Auswahl und Auflösung der modellierten geologischen Einheiten sowie die im 
Modell implementierten Störungssysteme im Vergleich mit den in verschiedenen Kartenwerken er-
fassten Störungen (Abb. 96). 
Für die Erstellung des geologischen 3D-Modells wurde eine Auswahl an bereits in anderen Arbeiten 
veröffentlichten Profilen seismischer 2D-Untersuchungen im Oberrheingraben genutzt. Der Detaillie-
rungsgrad bleibt daher hinter dem zurück, was bei Berücksichtigung aller Seismikprofile im Ober-
rheingraben rein technisch möglich gewesen wäre. Dies gilt insbesondere, wenn Altdaten mit den 
heutigen technischen Möglichkeiten reprozessiert werden und so sowohl der Detaillierungsgrad als 
auch die Auflösung in größerer Tiefe erhöht werden. Unter flächendeckender Anwendung seismi-
scher Attributanalysen wäre zudem eine Untergliederung der Modelleinheiten Quartär/Tertiär, Rot-
liegend und unter Berücksichtigung anderer geophysikalischer Verfahren z. T. auch des 
Grundgebirges nach lithologischen Gesichtspunkten möglich. Für die hessenweite Modellierung war 
jedoch zunächst nur eine großmaßstäbliche Auflösung gefragt und ein für die Öffentlichkeit verfüg-
bares Modell gefordert. Um diesem Anspruch gerecht zu werden, um Probleme bei der Freigabe 
seismischer Untersuchungen mit den Dateninhabern zu vermeiden und vor allem aus Gründen der 
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Bearbeitungszeit wurden nur veröffentlichte seismische 2D-Profile für die Modellierung genutzt. 
Sowohl die Tiefenlage der Modellhorizonte als auch das Störungsnetz im nördlichen Oberrheingra-
ben sind im Modell daher großmaßstäblich abgebildet. Das Modellergebnis stellt damit eine deutli-
che Verbesserung zu dem bisher öffentlich verfügbaren Wissenstand der tieferen Struktur des 
nördlichen Oberrheingrabens dar, die im Wesentlichen noch auf den Darstellungen von Illies & Muel-
ler (1970) und Illies & Fuchs (1974) beruhen. Für die tiefengeothermische Potenzialbestimmung be-
deutet das reduzierte Störungsnetz im Modell, dass die Einflüsse von Störungssystemen auf die 
Gebirgspermeabilität eher unterschätzt werden; es stellt somit einen konservativen Ansatz dar. 
Die fehlende interne Untergliederung der geologischen Modelleinheiten nach lithofaziellen oder 
lithostratigraphischen Gesichtspunkten bedeutet für die Modellattributierung, dass nur Kennwert-
mittelwerte für die geothermischen Modelleinheiten herangezogen werden können. Es stehen aber 
sowohl für die verschiedenen Lithofaziestypen oder Lithologien der einzelnen Modelleinheiten als 
auch für die lithostratigraphischen Formationen des Buntsandsteins genauere Werte zur Verfügung 
(Anhang A.7). Diese können in zukünftigen Studien, bei denen die Modelleinheiten nach faziellen, 
lithologischen oder stratigraphischen Kriterien weiter untergliedert werden, zur genaueren Attribu-
tierung und somit verbesserten geothermischen Potenzialabschätzung genutzt werden. Trotz dieser 
möglichen Ansatzpunkte für zukünftige Verbesserungen bietet das geologische 3D-Modell eine sehr 
gute Basis für die erste Bestimmung der tiefengeothermischen Potenziale auf Landesmaßstab. 
Dies gilt insbesondere, da die Zellen der für die geothermische Modellierung erstellten SGrids mit 
einer horizontalen Auflösung von 500 mal 500 m und einer maximalen Höhe von 50 m ausreichend 
fein sind, um Temperatur, Mächtigkeit, Tiefe, geothermische Kennwerte und Potenziale der einzel-
nen Modelleinheiten differenziert darzustellen. 
10.3 Temperaturmodell 
Bei der Beurteilung des Modells der Untergrundtemperaturverteilung muss dessen aufgrund der 
unterschiedlichen Eingangsdatendichte vorgenommene Zweiteilung berücksichtigt werden. Die Aus-
sagesicherheit im Bereich des Oberrheingrabens, in dem ausgewählte Temperaturdaten zur Interpo-
lation genutzt wurden, und im Bereich außerhalb des Oberrheingrabens, wo lediglich indirekt 
abgeleitete geothermische Gradienten zur Modellierung genutzt wurden, muss getrennt voneinan-
der betrachtet werden. 
Für das interpolierte Untergrundtemperaturmodell im Oberrheingraben wurden nur Daten mit ei-
nem Qualitätsindex von mehr als 0,63 genutzt (Tabelle 7). Diese Auswahl ist dadurch begründet, dass 
Variogramme nur für Daten mit hoher Qualität erstellt werden konnten. Somit wird das Modell nur 
von maximal 50 % der verfügbaren Datenpunkte gestützt. Unter Berücksichtigung auch der Messda-
ten mit geringeren Qualitätsindizes stünden weitaus mehr Datenpunkte für die Modellierung zur 
Verfügung. Zwar sind die Messfehler dieser Daten mit bis zu ± 5 K höher als bei der verwendeten 
Datengruppe, in Tiefen von mehr als 2 km vermutlich jedoch geringer als die sich durch die Datenlü-
cken ergebenden interpolierten Temperaturen.  
Beim direkten Vergleich der Datengruppe mit Qualitätsindizes von mehr als 0,63 zu der mit einem 
Qualitätsindex von 0,35 und weniger wird für den Tiefenabschnitt von 1 km bis 3 km ein unterschied-
licher Temperatur-Tiefenverlauf deutlich (Abb. 34). Die Messungen mit hohen Qualitätsindizes wei-
sen in gleicher Tiefe eine tendenziell um 10 bis 20 K höhere Temperatur auf als diejenigen mit 
niedrigen Qualitätsindizes. Der Temperatur-Tiefenverlauf der Messungen mit hoher Qualität ähnelt 
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dabei dem z. B. aus Soultz-sous-Forêts bekannten Verlauf mit hohen geothermischen Gradienten im 
oberen Bereich bis ca. 2 km Tiefe und geringeren geothermischen Gradienten in größeren Tiefen. 
Dieser differenzierte Verlauf lässt sich bei den Daten mit geringerer Qualität aufgrund größerer 
Streuung nicht beobachten. Die Gründe für die ausgeprägten Temperaturdifferenzen zwischen den 
beiden Datengruppen sind unklar. Einerseits legen sie den Schluss nahe, dass insbesondere bei zeit-
lich einfach belegten, korrigierten BHT-Messungen die Temperatur systematisch unterschätzt wird 
und nicht der tatsächlichen Untergrundtemperatur entspricht. Andererseits sind KW-Lagerstätten im 
Oberrheingraben vorwiegend an tektonische Fallenstrukturen und somit potenziell an geothermische 
Anomalien gebunden (Sauer 1964, Werner & Doebl 1974, Boigk 1981, Plein 1993). Die Förderboh-
rungen, von denen die Temperaturdaten hoher Qualität stammen, liegen demnach bevorzugt in stö-
rungsnahen, konvektiv beeinflussten Bereichen. Für die Explorationsbohrungen hingegen, die nicht 
fündig waren, also keine hoch permeablen wasser-, öl-, oder gasführenden Schichten angetroffen 
haben und nach dem Abteufen wieder verfüllt wurden, liegen nur BHT-Messungen geringer Qualität 
vor. In diesen Bereichen ist vermutlich konduktiver Wärmetransport dominant, so dass nur leicht 
erhöhte geothermische Gradienten zu erwarten sind. Trifft dies zu, würde durch die Auswahl der 
Eingangsdaten und der glättenden Eigenschaft des Interpolationsalgorithmus DSI im Temperaturmo-
dell des Oberrheingrabens die Reichweite der an die Störungssysteme gebundenen Konvektionszel-
len überschätzt. Dies gilt jedoch nur in Bereichen, in denen die konvektiv erhöhte Temperatur durch 
Messungen erfasst wurde, da die Interpolation den Verlauf der Störungen nicht berücksichtigt. Im 
geothermischen Modell liegen die mittleren bis hohen Potenziale stets in Störungsnähe und somit in 
konvektiv beeinflussten Bereichen. Für die durch konduktiven Wärmetransport dominierten Bereiche 
ergeben sich aufgrund der geringeren Permeabilität im Modell eher geringe bis mittlere Potenziale, 
so dass eine eventuelle Überschätzung der Untergrundtemperatur im Temperaturmodell keinen 
maßgeblichen Einfluss hat. 
Für Verbesserungen des Temperaturmodells des Oberrheingrabens bieten sich in zukünftigen Arbei-
ten unterschiedliche Ansätze an. Zum einen könnte bei weiterer Aufarbeitung der Temperaturdaten, 
z. B. durch das Entfernen von Werten geringer Qualität im Umkreis von Messwerten hoher Qualität 
(Agemar et al. 2011), eine bessere räumliche Korrelation mit Variogrammen erzielt und somit Daten-
lücken geschlossen werden (Arndt 2012). Zum anderen könnte der Qualitätsindex durch qualitätsge-
wichtete Interpolationsverfahren direkt berücksichtigt werden, so dass alle Eingangsdaten 
Verwendung finden (Rühaak 2006, 2011, 2012). Eine komplexe, aber vielversprechende Verbesse-
rungsmöglichkeit für das Temperaturmodell bietet die numerische 3D-Modellierung der Untergrund-
temperatur auf Grundlage des geologischen Strukturmodells, der Temperaturdaten und der 
geothermischen Kennwerte (z. B Norden et al. 2012). Eine solche Modellierung könnte je nach Mo-
delldiskretisierung die Hauptstörungssysteme sowie die thermophysikalischen und hydraulischen 
Eigenschaften der geologischen Einheiten berücksichtigen und somit konvektiv-dominierte Bereiche 
von konduktiv-dominierten differenzieren. 
Im Untergrundtemperaturmodell von Hessen außerhalb des Oberrheingrabens wurden Tempera-
turmessungen nur zur Ermittlung der Spannweite möglicher geothermischer Gradienten berücksich-
tigt. Die regional variierenden, an die Tiefenlage der Moho geknüpften geothermischen Gradienten, 
die für die Temperaturmodellierung genutzt wurden, sind über die Tiefe als lokal konstant ange-
nommen worden. In der Realität ist der Temperatur-Tiefenverlauf in Abhängigkeit der Wärmeleitfä-
higkeit der geologischen Schichten und der natürlichen Wärmestromdichte jedoch variabel. Bei 
unterschiedlichen Wärmeleitfähigkeiten stellt sich in jeder Schicht ein anderer geothermischer Gra-
dient ein. Dies führt insbesondere bei geologischen Einheiten mit deutlich unterschiedlicher Wärme-
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leitfähigkeit der einzelnen lithostratigraphischen Formationen (z. B. Zechstein) zu Abweichungen 
zwischen dem Temperaturmodell und den gemessenen Temperaturen und zu einem mit der Tiefe 
zunehmenden Fehler des Temperaturmodells. 
Bei der zu erwartenden tiefenbezogenen Abweichung des Modells von ± 5 K/km und einem Fehler 
der Temperaturmessung von ± 5 K ist in einer für die Tiefe Geothermie interessanten Tiefenlage von 
mehr als 3 km demnach damit zu rechnen, dass ein bestimmtes Temperaturniveau bereits deutlich 
ober- oder erst unterhalb der im Modell angegebenen Tiefe angetroffenen wird. Abweichungen der 
Höhenlage der Isothermen von mehr als ± 500 m sind je nach geothermischem Gradient innerhalb 
der Fehlerspanne des Modells zu erwarten (vgl. Arndt 2012).  
Noch größere Abweichungen sind an größeren Störungen, die parallel oder mit flachem Winkel zur 
Hauptspannungsrichtung orientiert sind und insbesondere an Kreuzungspunkten großer Störungen 
zu erwarten. Dort besteht hessenweit die Möglichkeit, dass de- oder aszendente Wässer mehr oder 
weniger stark ausgeprägte Konvektionszellen und lokale, geothermische Anomalien verursachen. 
Beispiele in Hessen sind die Thermalquellen von Wiesbaden, Bad Nauheim oder Bad Salzhausen. Das 
Modell der Untergrundtemperatur außerhalb des Oberrheingrabens berücksichtigt potenzielle Heiß-
wasseraufstiegswege wie Störungen aufgrund geringer Eingangsdatendichte und der Modellie-
rungsmethodik nicht. Positive geothermische Anomalien bieten sich bevorzugt für eine 
geothermische Nutzung an. Dem stehen zwar in der Regel die Grundsätze des Heilquellenschutzes 
entgegen, denen jedoch durch die Einhaltung erhöhter Sicherheitsmaßnahmen bei Bohrungen ent-
sprochen werden kann. 
Im Ergebnis ist das hier vorgestellte Untergrundtemperaturmodells das erste Modell, das die Unter-
grundtemperaturverteilung in Hessen bis in eine Tiefe von 6 km darstellt. Es ist insbesondere hin-
sichtlich der Datengrundlage und der Zielstellung einer großmaßstäblichen Übersichtsdarstellung 
zufriedenstellend und ausreichend genau zur Beurteilung der tiefengeothermischen Potenziale des 
Landes Hessen. Vor einer tatsächlichen Erschließung lokaler tiefengeothermischer Potenziale sind 
trotzdem die Durchführung thermohydraulischer Modellierungen und projektbezogener Explorati-
onstätigkeiten unerlässlich.  
10.4 Geothermisches Modell und Potenzialbestimmung 
Die Ergebnisse der modellbasierten Bestimmung der tiefengeothermischen Potenziale werden einer-
seits maßgeblich durch die geothermischen Kennwerte mit denen das Modell attributiert wurde und 
andererseits durch die definierten Grenzwerte, Potenzialkurven und Bewertungsmatrizen gesteuert.  
Anhand der geothermischen Datenbank konnten für mehr als 50 unterschiedliche Gesteinsarten 
thermophysikalische und hydraulische Kennwerte statistisch ermittelt werden (Kapitel 6 und Anhang 
A.7). Hier konnten sowohl für die Gesteins- und Gebirgspermeabilitäten anhand eigener Daten Glei-
chungen zur Berücksichtigung der Tiefenabhängigkeit ermittelt als auch für die thermophysikalischen 
Eigenschaften Gleichungen zur Modellimplementierung der Temperaturabhängigkeit aus der Litera-
tur abgeleitet werden. Die realistische Darstellung der Tiefen- bzw. Temperaturabhängigkeit der Ge-
steins- und Gebirgseigenschaften ist somit für alle geothermischen Modelleinheiten möglich und 
durch die Daten der KW-Industrie belegt, so dass das Modell nicht nur durch die Annahme verein-
fachter Mittelwerte über die gesamte Modellmächtigkeit attributiert werden musste. Diese Vorge-
hensweise ermöglicht es auch an Proben aus Aufschlussanalogen bestimmte Kennwerte zur 
Diskussion 
238 
Prognose der Reservoireigenschaften zu verwenden, so dass Daten aus teuren Erkundungsbohrun-
gen verzichtbar sind. 
Die in Tabelle 19 als Reservoireigenschaften bezeichneten Eigenschaften (Tektonik/Spannungsfeld, 
Petrographie/Felsmechanik, Geometrie des Reservoirs/Wärmetauscherfläche, aber auch sedimento-
logische und diagenetische Fazies) konnten aufgrund des Kenntnisstandes und der Datenlage noch 
nicht quantifizierbar ins 3D-Modells integriert werden. Sie wurden daher bei der semiautomatisier-
ten Potenzialbestimmung noch nicht genutzt. Diese Eigenschaften sind vor der Erschließung durch 
lokale Untersuchungen wie 3D-Seismik, geophysikalische Bohrlochuntersuchungen, Bohrkernunter-
suchungen der mechanischen Gesteins- und Gebirgseigenschaften und in situ Spannungsmessungen 
zu ermitteln. Für die Untersuchung der tiefengeothermischen Potenziale Hessens konnten sie jedoch 
bei der anschließenden Interpretation der Ergebnisse des 3D-Potenzialmodells mit einbezogen wer-
den und erlauben die qualitative Beurteilung dieser.  
Den mehr als 50 Gesteinsarten, für die geothermische Kennwerte ermittelt wurden, stehen sieben 
geologische Modelleinheiten gegenüber, von denen nur vier in Tiefenlagen anstehen, die für die tie-
fengeothermische Nutzung durch offene Systeme interessant ist. Die SGrids der geothermischen 
Modelleinheiten konnten aufgrund der Modellgröße und der Eingangsdatenlage lithologisch nicht 
weiter untergliedert werden. Daher mussten bei der Attributierung für jede Einheit, für die die Aus-
weisung des tiefengeothermischen Potenzials erfolgen soll, repräsentative Mittelwerte festgelegt 
werden. Diese basieren auf den Kennwerten der Gesteinseinheit die in der jeweiligen Modelleinheit 
anteilsmäßig dominiert und für die tiefengeothermische Nutzung als aussichtsreich angesehen wur-
de. Um im Modell trotzdem die Heterogenität der Geologie der Modelleinheiten zu berücksichtigen, 
wurden zusätzlich unter der durch die Datenauswertung gestützten Annahme, dass alle Kennwerte 
normalverteilt sind (Anhang A.7), Minimal- und Maximalkennwerte implementiert.  
Die Ergebnisse der Potenzialbestimmung für hydrothermale Systeme mit den im Modell eingegebe-
nen Minimal- bzw. Maximalwerten (Kapitel 7.2) zeigen durch die beträchtliche Unterschiede zu den 
Ergebnissen der mittelwertbasierten Potenzialbestimmung die Bedeutung der natürlichen Schwan-
kungsbreite der berücksichtigten Eigenschaften auf das Potenzial. Unter der Annahme der Minimal-
werte ergeben sich z. B. für alle Tiefen- und Temperaturbereiche des Rotliegenden im nördlichen 
Oberrheingraben geringe bis sehr geringe Potenzialklassen, während mit den Maximalwerten über-
wiegend mittlere bis hohe Potenziale erreicht werden (Abb. 109). Anhand der lokalen Verteilung der 
Potenzialklassen wird deutlich, dass die Ergebnisse der hydrothermalen Potenzialbestimmung des 
Rotliegenden eine hohe Sensitivität bezüglich der Transmissibilität, insbesondere der störungsbe-
dingten Erhöhung dieser, aufweisen. Der bedeutende Einfluss der Transmissibilität auf die zu erwar-
tende Fließrate und damit auf das Potenzial hydrothermaler Reservoirgesteine wird durch die hohe 
Gewichtung in der Bewertungsmatrix somit zufriedenstellend berücksichtigt. Zusätzlich zur Betrach-
tung der natürlichen Schwankungsbreite der Gebirgspermeabilitäten ist bei der Beurteilung der be-
rechneten hydraulischen Potenziale zu berücksichtigen, dass die für die Potenzialbestimmung 
genutzte Transmissibilität stets mit der vertikalen Schichtmächtigkeit berechnet wurde. Durch 
Schräg- oder Ablenkbohrungen können daher auch in Bereichen für die nur geringe bis mittlere Po-
tenziale für hydrothermale Systeme berechnet wurden, höhere Ergiebigkeiten erreicht werden. Au-
ßerdem wurden im Rahmen des Projektes nur die natürlichen Gegebenheiten betrachtet. Daher 
können Gesteinseinheiten, für die sich nach der hier getroffenen Potenzialausweisung aufgrund ge-
ringer Gebirgspermeabilitäten für hydrothermale Nutzungssysteme nur ein geringes bis sehr geringes 
Potenzial ergibt, durch den Einsatz von Stimulationsmaßnahmen zu lohnenden Zielen für die geo-
thermische Erschließung werden. Dies gilt ebenso für die petrothermalen Systeme, bei denen die 
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technischen Maßnahmen zur Verbesserung der natürlichen Gegebenheiten maßgeblicher Teil der 
Erschließung sind. Die Ergebnisse der Potenzialbestimmung sind daher eher als konservativ zu beur-
teilen. 
 
 
Abb. 109: Geologisch-geothermischer Südwest-Nordost-Schnitt durch den nördlichen Oberrheingraben, 
den Sprendlinger Horst und die südliche Wetterau. Oben: Geologischer Schnitt; Unten links: Schnitt der 
Ergebnisse der Bestimmung des hydrothermalen Potenzials des Rotliegenden unter Annahme der mini-
malen, mittleren und maximalen Kennwerte. 
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Anhand der im Rahmen des Projektes erarbeiteten Datengrundlage konnten für die thermophysikali-
schen und die hydraulischen Eigenschaften aller Modelleinheiten quantifizierbare Kennwerte ermit-
telt werden. Für die in den Bewertungsschemata als Reservoireigenschaften bezeichneten 
Eigenschaften (Tabelle 1, Tabelle 19) konnten durch die geologischen Beschreibungen qualitative 
Beiträge geleistet werden. Für störungsbezogene und geschlossene Systeme war es aufgrund der 
größerer Bedeutung lokaler Einflussfaktoren, fehlender Kenntnisse der Reservoireigenschaften und 
der fehlenden lithologischen Untergliederung des Modells nicht möglich Gewichtungsmatrizen zu 
erstellen. Aufgrund der zu starken Verallgemeinerung bezüglich der Gesteinsart, der erfassten Stö-
rungssysteme und des rezenten Spannungsfeldes im bestehenden geologisch-geothermischen 3D-
Modell von Hessen sind die Potenziale störungsbezogener Systeme schwer quantifizierbar, so dass 
keine modellbezogene Potenzialbestimmung durchgeführt wurde. Dies gilt ebenso für das Potenzial 
geschlossener Systeme, das maßgeblich durch den geothermischen Gradienten und die Wärme-
transporteigenschaften der Gesteine bestimmt ist. Sind für geschlossene Systeme nutzbare Bohrun-
gen und lithologisch differenzierte Modelle vorhanden, kann die Potenzialbestimmung aber mit Hilfe 
der verfügbaren Informationen (Schichtenverzeichnis, Bohrlochgeophysik etc.) durch die lithologie-
bezogene Zuweisung thermophysikalischer und hydraulischer Kennwerte aus der Datenbank erfol-
gen. In Modellen mit einer solchen Auflösung kann die vorgestellte Methode dann auch zur 
modellbasierten Potenzialbestimmung geschlossener und störungsbezogener Systeme sowie zur 
Erweiterung der Potenzialmatrizen für hydrothermale und petrothermale Systeme eingesetzt wer-
den. Trotz der noch bestehenden Einschränkungen stellen die mit dieser Arbeit vorgestellten Ergeb-
nisse eine deutlich verbesserte Grundlage für die Abschätzung des tiefengeothermischen Potenzials 
geschlossener und störungsbezogener Systeme in Hessen dar. 
Letztlich ergibt die Kombination aus dem weit verbreiteten AHP und den Potenzialkurven eine flexib-
le und reproduzierbare Methode zur Potenzialbestimmung. Die Ergebnisse zeigen, dass sich die Be-
wertungsmatrizen, die an gängigen schematischen Bewertungen der Bedeutung geothermischer 
Eigenschaften ausgerichtet sind, zur nachvollziehbaren Ausweisung der tiefengeothermischen Poten-
ziale Hessens bewährt haben. Dies gilt ebenso für die durch technische Mindestanforderungen und 
Erfahrungswerte definierten Grenzwerte zur Erstellung der Potenzialkurven. Die im Rahmen der vor-
liegenden Arbeit getroffene Definition der Grenzwerte und der Bewertungsmatrizen ist dabei nicht 
festgeschrieben und kann für jedes Projekt je nach Datenlage, technischen Randbedingungen und 
mit zukünftigen Erfahrungen angepasst werden. Die Methode erweist sich damit in Übereinstim-
mung mit der Bewertung durch Arndt (2012) als besonders geeignet für großräumige Potenzialstudi-
en. Anwendungen mit erweiterten Bewertungmatrizen sind aber je nach Datenlage ebenso für 
hochaufgelöste geothermische Modelle vielversprechend. 
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11 Schlussfolgerungen und Ausblick 
Mit dem geologisch-geothermischen 3D-Modell von Hessen sowie der Datenbasis geothermischer 
und hydraulischer Kennwerte für die verschiedenen Gesteinseinheiten Hessens wurde ein leistungs-
starkes Werkzeug erstellt, mit dem das tiefengeothermische Potenzial für ganz Hessen, dort wo es 
möglich ist, erfolgreich quantifiziert und beurteilt wurde. Dort wo es nicht möglich ist, wurden quali-
tative Beiträge geleistet um die Potenzialeinschätzung gegenüber der bisherigen Kenntnis zu verbes-
sern. Illustrative Beispiele stellen die aus dem Modell erzeugten geologisch-geothermischen Schnitte 
(Abb. 109 und Anhang E.5) sowie die kartenmäßigen Darstellungen der geothermischen Potenziale 
(Abb. 104, Abb. 105 und Abb. 110 sowie Sass & Hoppe 2011, Anhang F) dar.  
 
 
Abb. 110: Karten des tiefengeothermischen Potenzials in 3.500 m u. GOK (Sass & Hoppe 2011). 
 
Die Projektergebnisse bieten außerdem eine umfangreiche Grundlage für weitere Untersuchungen. 
Auf Basis der Datensammlung geothermischer Gesteinskennwerte (Anhang A), der hydraulischen 
Gebirgskennwerte (Anhang B) sowie des Struktur- und Temperaturmodells (Anhang C und D) können 
zukünftig Potenzialbestimmungen auf lokalem Maßstab erfolgen oder numerische Modelle erstellt 
werden.  
Die fachkundige Anwendung des geologisch-geothermischen 3D-Modells ermöglicht die dreidimen-
sionale Betrachtung der Geologie, der Untergrundtemperatur, der temperatur- und tiefenabhängi-
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gen thermophysikalischen und hydraulischen Kennwerte der Modelleinheiten sowie der Kennwert-
potenziale und der tiefengeothermischen Gesamtpotenziale für die unterschiedlichen Nutzungsarten 
(Abb. 111).  
 
 
Abb. 111: Mittleres hydrothermales Potenzial des Rotliegenden im nördlichen Oberrheingraben im geo-
logisch-geothermischen 3D-Modell von Hessen (5-fach überhöht). Zur Orientierung sind einige Städte 
sowie die Flussläufe von Rhein und Main dargestellt. (Bär et al. 2011) 
 
Die Ergebnisse der Potenzialbestimmung zeigen, dass eine wirtschaftliche Nutzung der Tiefen Geo-
thermie zur Stromerzeugung, insbesondere durch die Erschließung der hydrothermalen Potenziale 
des Rotliegenden und des Buntsandsteins im nördlichen Oberrheingraben, mit dem heutigen Stand 
der Technik möglich ist und einen Beitrag zur zukünftigen regenerativen Energieversorgung Hessens 
leisten kann. Im Bereich des nördlichen Oberrheingrabens bietet sich die gemeinsame Erschließung 
der drei hydrothermalen Reservoirgesteine (Rotliegend, Buntsandstein und Pechelbronn-Formation) 
sowie des kristallinen Grundgebirges als petrothermales Reservoirgestein an. Dieser Multireservoi-
ransatz wurde bereits erfolgreich bei den Geothermiekraftwerken in Landau in der Pfalz, Insheim und 
Bruchsal umgesetzt, wo sich die Filterstrecken bzw. die offenen Bohrlochabschnitte über mehrere 
Reservoirhorizonte erstrecken (u. a. Menzel 2007, Kreuter et al. 2012). Durch diese Multireservoirer-
schließung addieren sich die ausgewiesenen Potenziale und die Wahrscheinlichkeit für die Erschlie-
ßung ausreichend hoher Fördermengen wird erhöht.  
Die technischen Potenziale der hydrothermalen Stromerzeugung im nördlichen Oberrheingraben 
sind sowohl unter dem Ansatz der Gesamt- als auch der Nettomächtigkeit (unter Vernachlässigung 
der über- und untertägigen Flächennutzung) mehr als ausreichend, um deutlich mehr als 25 Kraft-
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werke mit einer installierten Leistung von 10 MWel und einer Jahreslaufzeit von ca. 8.300 Volllast-
stunden (Kaltschmitt et al. 2003) über 100 Jahre zu betreiben. Unter Berücksichtigung der Flächen-
nutzung sowie der Ausdehnung der thermischen Einflussbereiche der einzelnen Kraftwerke im 
Untergrund, die sich nicht überschneiden sollten, dürfte der gleichzeitige Betrieb von ca. 10 bis 15 
Geothermiekraftwerken im Bereich des nördlichen Oberrheingrabens - bei aufeinander abgestimm-
ter Planung und dem derzeitigen Stand der Technik - möglich sein. Diese durch die 3D-Modellierung 
gestützte Anzahl liegt deutlich über den von Hesselbach et al. (2009) angegebenen 20 bzw. 5 bis 10 
Kraftwerken für den nördlichen Oberrheingraben. 
Weiterhin zeichnen sich auch außerhalb des nördlichen Oberrheingrabens für bestimmte Gesteins-
einheiten des Grundgebirges, wie z. B. die mächtigen Quarzite des Rheinischen Schiefergebirges, 
hohe Potenziale für eine petrothermale Nutzung ab. Diese ermöglichen bereits mit dem heutigen 
Stand der Technik die Stromerzeugung und Wärmegewinnung und könnten auf Basis zukünftiger 
Explorationstätigkeiten erschlossen werden. Enorme zukünftige Potenziale sind auch in der Nutzung 
des kristallinen Grundgebirges als Hochtemperaturspeicher zu sehen. Solche Systeme bieten in An-
bindung an bestehende Wärme- und Energieversorgungsnetze die Möglichkeit, saisonale oder tages-
zeitabhängige Überproduktionen an Strom und Wärme, die vor allem durch den verstärkten Einsatz 
anderer Formen der Erneuerbaren Energien zu erwarten sind, auszugleichen. Sie können aufgrund 
ihres enormen Speicherpotenzials zukünftig die Versorgungssicherheit mit erneuerbaren Energien 
verbessern. 
Die Datenlage zur Bewertung der petrothermalen und Speicherpotenziale des kristallinen und meta-
morphen Grundgebirges ist in Hessen derzeit noch nicht ideal. Insbesondere zum strukturellen Auf-
bau des Grundgebirges und dem lokalen Spannungsfeld in größeren Teufen besteht weiterer 
Forschungsbedarf. Die Neuinterpretation und Modellierung bestehender geophysikalischer Daten 
(Magnetik, Gravimetrie und Seismik) sowie die Durchführung weiterer Untersuchungen könnten 
erhebliche Erkenntnisgewinne bringen. Hier bieten sich aeromagnetische und gravimetrische Mes-
sungen bereits im Vorfeld seismischer 2D- oder 3D-Untersuchungen an, um die Auslagen und Orien-
tierungen von Schusspunkten und Receiverlinien entsprechend der gewonnenen Informationen zu 
optimieren. Die Kombination von Seismik, gravimetrischen und magnetischen Daten sowie weiteren 
Erkundungsmethoden ermöglicht es, Lücken einer geophysikalischen Explorationsmethode mit Daten 
der anderen zu füllen und somit ein besseres Gesamtbild der Untergrundstrukturen zu erhalten. Ideal 
wäre zudem das Abteufen tiefer Erkundungsbohrungen in Gebieten, in denen derzeit wenig über 
Aufbau und Struktur des tieferen Untergrundes bekannt ist, z. B. die Niederhessische Senke, das Ge-
biet des nördlichsten Oberrheingrabens zwischen Main und dem Horloff-Graben oder die Wetterau. 
Das bestehende Modell der Untergrundtemperaturverteilung könnte auf Basis des neu geschaffenen 
geologischen 3D-Modells mit Hilfe eines numerischen Temperaturmodells unter Berücksichtigung 
der ermittelten Wärmeleitfähigkeiten (Rühaak et al. 2012), der Untergrundtemperaturdaten sowie 
neu zu ermittelnder Daten der gesteinsspezifischen radiogenen Wärmeproduktion und zur natürli-
chen Wärmestromdichte validiert (Norden & Förster 2006, Norden et al. 2012) und vermutlich deut-
lich verbessert werden.  
Zudem sollten zukünftige Untersuchungen der tiefengeothermischen Potenziale die Hydrochemie 
der Tiefenwässer der als Reservoirgesteine identifizierten Grundwasserleiter berücksichtigen, um 
mögliche Einflüsse auf die obertägige Anlagentechnik sowie die Fluideigenschaften und Fluid-
Gesteinswechselwirkungen besser beurteilen zu können. Dies ist insbesondere von Interesse, da 
hohe Salinität oder Gasführung eine geothermische Nutzung erschweren oder ausschließen können. 
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Auch hier sind quantifizierbare Ergebnisse, die über an einzelnen Bohrungen ermittelte qualitative 
Aussagen hinausgehen, zu erwarten, jedoch nur durch neue Tiefbohrungen in die potenziellen Reser-
voirhorizonte. 
Gegenstand künftiger Untersuchungen sollte außerdem das hydrothermale Rotliegend-
Reservoirsystem des nördlichen Oberrheingrabens sein. Die vorhandenen hydraulischen Testdaten 
ermöglichen bei genauerer schichtbezogener Auswertung eine fazies- bzw. lithologiebezogene Aus-
weisung der Gebirgspermeabilitäten. Dies kann die Fündigkeitsprognose weiter verbessern. Weiter-
hin könnte anhand der Neuinterpretation und Reprozessierung der Altseismik der KW-Exploration 
sowie neuerer Seismik der Geothermie-Exploration ein lokales geologisches Strukturmodell für das 
Gebiet des nördlichen Oberrheingrabens erstellt werden. Ein solches Modell könnte maßgeblich zur 
Abschätzung der Nutzbarkeit und der Quantifizierung der geothermischen Ressourcen sowie zum 
besseren Verständnis des Störungs- und Kluftsystems beitragen.  
Dies setzt jedoch die Kooperation aller Erlaubnisfeldinhaber, einen konstruktiven Datenaustausch 
und eine enge Zusammenarbeit mit den zuständigen Genehmigungsbehörden voraus. Ein solches 
Detailmodell könnte neben dem bestehenden Modell den Geologischen Landesdiensten sowie Pro-
jektplanern als Grundlage dienen, hydraulische und thermische Wechselwirkungen bestehender und 
geplanter Kraftwerksprojekte besser vorauszusehen und die Standortauswahl dementsprechend 
abzustimmen. 
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